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Au-dessus de mon lit d’enfant, il y a eu pendant longtemps une carte
de l’Atlantique au format dit “grand angle”, la taille maximale. Tout en
bas, au plus près de mon regard, courait la ligne sinueuse d’une terre :
l’Antarctique.
Isabelle Autissier, Salut au grand Sud
Lorsqu’Isabelle m’a proposé : “Veux-tu aller en Antarctique ?”, ma ré-
ponse était prête depuis l’enfance.
Erik Orsenna, Salut au grand Sud
“Salut Au Grand Sud” est le récit d’une épopée aux alentours de la péninsule
Antarctique sur la trace des grands explorateurs tels que Charcot, Shakelton ou
encore Nordenskjold, impulsée par la volonté d’Isabelle Autissier d’aller se frotter à
l’univers de glace des latitudes australes. Erik Orsenna faisait partie de l’équipage.
Les premières lignes de ce récit nous remémorrent nos souvenirs d’écoliers, quand
face aux mappemondes, nous découvrions l’Europe, et la France en position centrale,
l’Océan Pacifique scindé en deux, bordant les côtés gauche et droit de notre carte,
l’Océan Glacial Arctique au nord, et tout en bas, au mieux un trait de côte (figure
1), quand ce n’était pas un espace vide, délimitant l’Antarctique. Il faut avoir la
curiosité de changer de projection pour découvrir la forme de ce continent (figure
2), vaste, froid, désertique, et encore aujourd’hui partiellement inexploré, si ce n’est
depuis l’espace par les satellites. Malgré l’essort du tourisme polaire, peu nombreux
sont ceux, tels Isabelle Autissier et Erik Orsenna, à y avoir débarqué. Les conditions
climatiques extrêmes, mais également le traité Antarctique protègent ce continent,
sa biologie, et en font une terre dédiée à la recherche scientifique.
Figure 1 – Mappemonde, ou comment visualiser l’Antarctique avec “Google Map”
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Figure 2 – Cartographie de l’Antarctique c© IPEV
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Figure 3 – c©Blain / Dargaud 2002 Extrait d”’Isaac le pirate” de Christophe
Blain (1)
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Figure 4 – c©Blain / Dargaud 2002 Extrait d”’Isaac le pirate” de Christophe
Blain (2)
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Les conditions d’accès ne sont certes plus celles qu’ont connues les explorateurs
du XIXeme et début du XXeme siècle, qui après avoir acquis la certitude qu’un conti-
nent existait, ont consacré leur énergie à mettre en place des expéditions polaires. Ils
ont alors expérimenté les hivernages, délimité la ligne de côte ou chercher à conqué-
rir le Pôle Sud, dans des circonstances parfois dramatiques, toujours incroyables. La
présence (aussi bien que l’absence) d’un continent a suscité beaucoup de convoitises
et spéculations, imaginaires ou réelles. Nous montrons ici l’extrait du périple imagi-
naire d’Isaac le pirate, rêvant de mettre les pieds sur ce continent au sud du monde,
dont il soupçonne l’existence. Les marins font alors l’expérience du froid, extrême,
et découvre cette terre blanche et ses habitants.
Depuis les premiers hivernages, à l’époque où aucune infrastructure n’était pré-
sente sur le continent, des stations permanentes ont été construites, essentiellement
le long des côtes, mais parfois à l’intérieur du continent (Vostok, Pôle Sud ou Concor-
dia par exemple). Les trois années polaires internationales (1957-1958, 1932-1933,
et 2007-2008) et l’année géophysique internationale (1957-1958) ont joué un rôle es-
sentiel dans l’amélioration des conditions logistiques d’exploration, mais également
dans la progression des connaissances et de la compréhension du système austral.
L’importance des régions polaires dans le système climatique global n’est plus
à prouver. Au niveau des pôles, la quantité d’énergie solaire reçue est beaucoup
moins importante qu’à l’équateur. Dans le plan équatorial, la surface de la Terre
est perpendiculaire aux rayons du soleil, alors qu’elle est très inclinée au niveau
des pôles. Une même quantité d’énergie doit donc réchauffer une surface de plus
en plus grande à mesure que l’on s’approche des pôles. De plus, la surface blanche
de l’Antarctique réfléchit l’essentiel de l’énergie reçue. La circulation atmosphérique
et océanique à grande échelle a pour rôle essentiel de redistribuer cette chaleur,
exportant l’excédent de froid hors des latitudes polaires, et important de la chaleur
en direction des pôles.
Figure 5 – Représentation des différentes échelles spatiales et temporelles de la
cryosphère (extrait du 4ème rapport du GIEC)
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L’Antarctique est recouvert d’une calotte polaire, qui s’est formée en plusieurs
millions d’années tirant profit de jeux de rétroactions. Lorsque les premiers glaciers
apparaissent, l’albédo de la surface croît nettement (pour atteindre une valeur de
l’ordre de 0,9), diminuant la quantité de chaleur retenue, favorisant ainsi l’extension
du glacier qui s’élève, et atteint alors des altitudes où les précipitations neigeuses
sont plus probables que la pluie, etc... Un gigantesque réservoir d’eau douce s’est
donc constitué au fil des millénaires passés (équivalent à 75% du volume total d’eau
douce présent à la surface de la planète), essentiellement dans la partie de la calotte
à l’Est du méridien de Greenwich, où l’épaisseur de la calotte dépasse parfois 4 km,
pour une valeur moyenne d’environ 2200 m. La partie Ouest est très différente, il
s’agit d’une calotte marine puisque le socle rocheux sur lequel s’appuie la glace est
situé sous le niveau des mers. Cela la rend plus vulnérable vis-à-vis du réchauffement
de l’Océan Austral déjà observé. La séparation entre ces deux parties est matéria-
lisée par deux immenses plateformes de glace de Ronne et de Ross, ainsi que par
la chaîne montagneuse transantarctique, prolongement de la cordillère des Andes.
Actuellement, on ne sait pas si la calotte dans son ensemble gonfle ou à l’inverse
s’amincit. Les variations de volume sont indéniablement très faibles, mais du fait de
la large superficie de la calotte (14 millions de km2 si l’on inclut les plate-formes de
glace flottante), peuvent contribuer significativement à la variation du niveau des
mers à l’échelle mondiale.
La calotte polaire est alimentée par des précipitations neigeuses en surface. Au
cours du temps la neige se compactifie, se trouve recouverte par les chutes de neige
plus récentes. Il y a ainsi enfoncement des couches successives de glace au cours
du temps. Chaque couche détient des informations sur la composition de l’atmo-
sphère au moment de sa formation, ce qui fait de la calotte une archive climatique
dont chaque feuillet correspond à une couche de glace. Les temps de résidence sont
extrêmement longs (à condition que la neige de la surface ne soit pas transportée
par les vents), et c’est pour cela que l’extraction de carottes de glace en Antarc-
tique permet, en analysant les bulles d’air prisonnières dans les couches de glace de
plus en plus profondes, de reconstituer la composition de l’atmosphère des 800 000
dernières années. La calotte polaire Antarctique joue ainsi un rôle essentiel dans la
compréhension des climats du passé.
Les pertes de glace se font principalement par vêlage d’icebergs à la périphérie
du continent. Le vêlage est l’issue d’un long processus, la glace s’écoule d’abord très
lentement au centre de la calotte, puis plus rapidement au niveau des fleuves de
glace émissaires à la périphérie du continent. Les glaciers se terminent ainsi en glace
flottante, et la conjonction des courants marins et des marées agissant sur la glace
flottante en aval, et la poussée du glacier en amont va provoquer la formation de
crevasses, puis le détachement des glaces flottantes.
Tous ces mécanismes sont étudiés et surveillés de près. Ils évoluent dans le temps
en réponse à des perturbations, avec des échelles de temps très diverses (voir figure 5).
Les études concernant l’Antarctique ont bien souvent des répercussions à l’échelle
globale. Par exemple, l’analyse fine de la stratification de la calotte va permettre
d’interpréter plus précisément les carottages peu profonds, servant à estimer les
taux d’accumulation (Urbini et al., 2008). La glace libérée en périphérie constitue une
source d’eau froide et douce. Un changement dans le volume d’eau déversée perturbe
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la répartition des différentes masses d’eau de l’Océan Austral, alors que celui-ci
joue un rôle clef dans la circulation océanique globale, qui comme l’atmosphère,
transporte les eaux polaires froides vers les moyennes latitudes, et amène en retour
des eaux plus chaudes venant des régions équatoriales.
Ainsi toute perturbation de la calotte polaire, à différents niveaux, aura des ré-
percussions à l’échelle globale. Les rapports de Groupement Intergouvernemental
d’Experts sur le Climat ne manquent d’ailleurs pas de faire l’état des lieux des re-
cherches concernant l’Antarctique. Au-delà du mystère et du rêve suscités par l’An-
tarctique, se trouvent donc de véritables enjeux : comprendre ce qu’il se passe aux
latitudes les plus au sud pour mieux comprendre comment notre planète fonctionne
dans son ensemble.
Figure 6 – Topographie de l’Antarctique établit grâce aux observations altimétriques
d’ERS-1 (Rémy et al. 1999)
L’Antarctique est un continent vaste, hostile par son climat, et demeure isolé
pendant l’hiver austral puisque la présence de glaces de mer empêche d’accéder au
continent. Les observations spatiales ont ainsi comblé un manque immense. Sans
les informations fournies par les satellites, on ne pourrait étudier et surveiller avec
pertinence le continent dans sa globalité.
Les capteurs, de plus en plus nombreux et sophistiqués, sondent désormais en
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permanence notre planète, et lorsque leur orbite le permet, l’Antarctique, entière-
ment ou en partie. Parmi ces instruments, l’altimètre mesure la topographie de la
surface terrestre avec un concept relativement simple : une onde est envoyée vers la
surface, qui la réfléchit, et le satellite mesure le temps mis par cette onde pour aller
jusqu’à cette surface et en revenir. Nous aurons l’occasion de voir que l’interpréta-
tion des informations fournies est en revanche loin d’être immédiat sur les calottes
polaires.
Dans cette thèse, nous allons combiner des informations de différentes natures.
Les observations altimétriques d’une part. Elles ont permis de déterminer la topo-
graphie de la surface de la calotte Antarctique avec une grande précision (Rémy et
al, 1990). La figure 6 montre cette topographie. L’utilisation de ces données pour le
suivi de l’évolution du volume de la calotte polaire fait ressurgir de nombreuses diffi-
cultés, la principale étant la sensibilité de la mesure à l’état du manteau neigeux. Le
signal enregistré varie en fonction de différents paramètres caractérisant la surface,
ainsi que la subsurface. Nous nous attachons à mieux cerner cette sensibilité de la
mesure. Pour cela, nous chercherons à comprendre comment l’état de cette surface
varie, et notamment en réponses à quels mécanismes, c’est-à-dire à quels change-
ments dans les conditions météorologiques de surface. Nous utiliserons donc comme
deuxième catégorie d’informations des résultats de modèlisation météorologique.
L’objectif final de cette étude est de tendre vers une relation entre les informations
fournies par l’altimètre et les conditions météorologiques à la surface de la calotte
polaire, dans le but de mieux appréhender la physique de la mesure altimétrique et
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1.1 L’Altimétrie Radar
1.1.1 Les missions altimétriques
Les missions spatiales d’observation de la Terre se succèdent depuis les années
70. Parmi les instruments embarqués à bord de ces satellites, l’altimètre radar est
l’un des plus anciens. Le satellite GEOS 3 lancé en 1975 était en effet équipé d’un
altimètre, mais l’orbite de ce satellite ne lui permettait pas d’observer les régions
au-delà de 60˚ nord et sud, manquant ainsi la quasi totalité des calottes polaires
Groenlandaise et Antarctique. Par la suite, SEASAT fut lancé en 1978, et en dépit
d’une courte durée de vie (98 jours) les données acquises jusqu’aux latitudes 72˚ nord
et sud ont permis d’évaluer l’intérêt des missions altimétriques pour l’étude des
calottes polaires tout comme les difficultés rencontrées (Zwally et al., 1983, Brenner
et al., 1983 et Martin et al., 1983). GEOSAT succéda à SEASAT, offrant la même
couverture spatiale et opéra de 1985 à 1992. Depuis 1991, trois missions altimétriques
de l’Agence Spatiale Européenne (ESA) se sont succédées, avec les satellites ERS-
1&2 et ENVISAT. La couverture spatiale s’étend jusqu’à 82˚ de latitude, permettant
alors une observation complète du Groenland, et quasi-totale de l’Antarctique.
1.1.2 L’observation de la Terre par ENVISAT
Le satellite ENVISAT, le plus gros des satellites européens, est dédié à l’obser-
vation et à la surveillance de l’environnement. Le lancement des 8200 kg composant
ce satellite a eu lieu le 1er mars 2002 pour une durée de vie initiale de 5 ans. Ac-
tuellement, la plupart des dix instruments d’observation de la Terre poursuivent
leurs acquisitions, et il est prévu de maintenir ENVISAT en orbite héliosynchrone
jusqu’en 2013. Cette orbite d’une altitude moyenne de 800 km et inclinée de 98˚par
rapport au plan équatorial permet une couverture quasi-globale de la Terre. Cette
orbite est telle qu’il faut 35 jours au satellite pour sonder l’ensemble de la surface
terrestre et revenir à sa position initiale. Les données acquises constituent alors un
cycle d’observation, qui seront répétées au cycle suivant, avec toutefois un décalage
possible de plus ou moins 1 km dans la direction perpendiculaire à sa trajectoire,
plus couramment appelée trace.
A bord de ENVISAT, parmi les dix instruments (voir tableau 1.1), l’altimètre
RA-2 sonde la topographie de la surface terrestre et des océans. Cet altimètre assure
la continuité avec les précédentes missions de l’ESA en effectuant des mesures en
bande Ku (13.6 GHz soit 2.2cm de longueur d’onde) comme cela était le cas avec les
deux satellites précédents, à savoir ERS-1 (lancé en juillet 1992, en activité jusque
mars 2000) et ERS-2 (lancé en avril 1995, connaissant des défaillances à partir de
février 2001). Les observations de ces trois satellites couvrent ainsi une période de
plus de 17 ans. La particularité de l’altimètre embarqué à bord de ENVISAT pro-
vient de la présence d’une deuxième fréquence 1 d’observation, en Bande S (3.2GHz
soit 9.4 cm de longueur d’onde). Les principales caractéristiques de l’altimètre à
bord d’ENVISAT sont récapitulées dans le tableau 1.2. Nous allons par la suite dé-
crire le principe de fonctionnement d’un altimètre radar, en soulignant l’intérêt que
1. la fréquence d’observation correspond dans ce travail à la bande S ou la bande Ku
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Les 10 instruments d’Envisat
Instruments Fonctions
ASAR Radar pour l’observation des terres émergées, des océans et descalottes polaires
MERIS
Spectromètre à résolution moyenne conçu pour l’observation de la
couleur des océans. Il permet de détecter les concentrations en phy-
toplancton ou bien encore les pollutions marines
RA-2 Altimètre radar permettant d’étudier en continu la topographie dela surface des océans, des terres émergées et des calottes polaires
GOMOS Instrument de surveillance de la couche d’ozone
MIPAS Sondeur atmosphérique permettant la cartographie des concentra-tions en gaz rares dans la stratosphère et la troposphère
AATSR
Radiomètre permettant de mesurer la température à la surface de
la mer et des continents et d’étudier la croissance de la végétation,
l’humidité des sols et la composition des nuages
DORIS
Système de navigation permettant de déterminer avec une précision
exceptionnelle - 3 cm pour Envisat - la position du satellite sur son
orbite
SCIAMACHY Spectromètre détectant les gaz rares dans la troposphère et la stra-tosphère
LLR Réflecteur laser permettant de déterminer précisément l’orbite d’unsatellite grâce à des tirs laser à partir de stations terrestres
MWR Radiomètre à hyperfréquence permettant d’évaluer la quantité devapeur d’eau dans la troposphère
Table 1.1 – Description des différents capteurs et instruments d’observation à bord
du satellite ENVISAT
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Paramètre Bande S Bande Ku
Fréquence Centrale 3.2 GHz 13.6 GHz
Longueur d’onde dans le vide 9.4 cm 2.2 cm
Bande Passante 160 MHz 320 MHz
Résolution Verticale dans l’air 94 cm 47 cm
Taux d’échantillonnage 3.125 ns 6.25 ns
Durée d’échantillonnage 400 ns 400 ns
Ouverture d’antenne à 3dB 5.5˚ 1.35˚
Table 1.2 – Propriétés essentielles de l’altimètre radar RA-2 à bord d’ENVISAT,
d’après Lacroix (2007)
représente une deuxième fréquence d’observation pour l’étude des calottes polaires.
1.1.3 Fonctionnement d’un altimètre radar
L’altimètre radar embarqué sur satellite est un instrument actif à visée verticale ;
l’instrument émet une onde en direction de la surface terrestre et mesure le temps mis
par cette onde pour parcourir la distance aller-retour séparant le satellite de la surface
terrestre. L’onde émise par le satellite se propage à travers les 800 km d’atmosphère
traversant ainsi l’ionosphère et la troposhère avant d’atteindre la surface de la Terre.
La composition de l’atmosphère peut retarder plus ou moins la propagation de l’onde,
mais la présence de nuage ne va pas invalider les observations faites, comme c’est le
cas pour les images optiques. Cette non-sensibilité à la couverture nuageuse constitue
un précieux atout en faveur de cet instrument pour l’étude de certaines régions,
et notamment les régions polaires. Les altimètres ont de nombreuses applications
en sciences de la Terre. L’altimétrie spatiale permet en effet de suivre l’évolution
de la hauteur de la surface des océans dans l’espace et dans le temps. De telles
observations rendent possible la cartographie de la topographie moyenne des océans,
le suivi des courants océaniques, des structures tourbillonaires, des amplitudes de
marées en fonction des différentes régions du globe, des hauteurs de vagues ou encore
de l’évolution du niveau moyen des mers. Les précisions atteintes sont de l’ordre du
millimètre ou de quelques centimètres selon les applications, ce qui est extraordinaire
compte tenu de l’altitude (800 km) à laquelle se situe le satellite. Cela est permis par
une très grande précision des instruments de géo-localisation (système DORIS dans
le cas d’ENVISAT), permettant de connaître la position exacte du satellite. Ainsi,
on estime actuellement grâce aux techniques d’altimétrie satellitaire que le niveau
des océans s’est élevé de 3.1 +/- 0.7 mm/an entre 1993 et 2003 (Cazenave et Nerem,
2004).
Les performances atteintes par l’altimètre concernant l’observation des océans
viennent du fait que les surfaces océaniques sont spatialement homogènes, et ré-
fléchissent totalement l’onde altimétrique en provenance du satellite. Le signal qui
parvient au satellite a subi des processus de réflexion, absorption et émission à la
surface des océans et va être modulé par le gain de l’antenne radar réceptrice. On
enregistre alors l’énergie retournée vers le satellite en fonction du temps (voir figure
1.1), et c’est de l’analyse de ce signal, appelé forme d’onde, que l’on déduit la hauteur
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Figure 1.1 – Forme de l’écho radar, et paramètres la caractérisant
de la surface. La forme d’onde présente classiquement un front de montée (l’énergie
enregistrée croît), un plateau plus ou moins marqué, suivi d’un flanc descendant (de
moins en moins d’énergie parvient au satellite). On estime que le temps correspon-
dant à la demie largeur du front de montée représente le temps mis par l’onde pour
parcourir la distance séparant le satellite de la surface, et revenir. Une fois la vitesse
de propagation de l’onde à travers l’atmosphère déterminée, la distance séparant le
satellite de la surface est connue. La hauteur de la surface par rapport à un niveau
de référence (ellipsoïde de référence) est calculée à partir de la connaissance de la
position du satellite. La vitesse de propagation de l’onde est un paramètre crucial
en altimétrie, or cette vitesse évolue en fonction de la composition de l’atmosphère.
La présence d’un radiomètre à bord du satellite va permettre de mesurer la quantité
de vapeur d’eau présente dans la troposphère, tandis que le retard entre des ondes
émises dans des bandes de fréquence différentes (Bande S et Bande Ku dans le cas
d’ENVISAT) permet de reconstituer la vitesse de propagation dans l’ionosphère.
Ainsi, la vitesse de propagation de l’onde altimétrique à travers l’atmosphère va être
estimée.
L’exploitation des observations altimétriques sur les surfaces continentales pré-
sente des différences notables avec l’étude de ces données sur les océans. Sur une
surface océanique, seule la surface contribue à retourner un signal vers le satellite.
Dans le cas des surfaces continentales telles que les calottes polaires, l’onde dans
les fréquences utilisées en altimétrie spatiale pénètre sous la surface. Le signal en-
registré dépend alors non seulement des propriétés de surface, mais également de la
subsurface qui apporte parfois une contribution importante.
La détermination de la hauteur de la surface dépend de la compréhension que
l’on a de ces mécanismes d’interaction entre l’onde et le type de surface rencontré.
L’estimation de la profondeur de pénétration sous la surface constitue le problème
clef. Lorsque la nature du terrain varie sur de faibles distances le problème est
d’autant plus complexe : les propriétés de la surface varient au sein de l’empreinte
au sol d’une même impulsion. Il faut alors développer des algorithmes spécifiques
pour exploiter les mesures. Ce cas de figure se présente par exemple en régions
côtières, sur les larges rivières (seuls les très grands fleuves peuvent être observés
par altimétrie) ou dans l’étude des glaces de mer.
Pour la plupart des surfaces, le rayonnement incident est absorbé, une partie
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Figure 1.2 – Devenir des ondes électromagnétiques lors d’interactions avec un mi-
lieu tel que la neige. Sur cette figure les principaux processus affectant la propagation
d’une onde en surface et subsurface sont schématisés
est transmise vers la subsurface, une autre est réémise et se propage de nouveau en
direction du satellite à travers l’atmosphère (voir figure 1.2). On va essentiellement
distinguer la proportion de rayonnement qui sera réémise au niveau de la surface
(appelée signal de surface), par opposition à celle qui aura pénétré en subsurface
(signal de volume) avant d’être de nouveau dirigée vers l’atmosphère. L’estimation
de la profondeur de pénétration revient alors à pouvoir distinguer la contribution du
signal de surface du signal de volume dans la forme d’onde altimétrique (Partington
et al., 1989).
Les impulsions micro-ondes envoyées par le satellite en direction de la surface
se propagent vers la surface et du fait de l’ouverture d’antenne, l’empreinte au sol
n’est pas ponctuelle mais couvre un disque d’environ 15 km de diamètre dans le
cas d’ENVISAT. Une surface océanique sera homogène à cette échelle, alors que les
surfaces terrestres comme les calottes polaires peuvent varier notablement au sein
d’une même empreinte (changement de rugosité, présence de végétation...) ce qui
affecte bien évidemment la précision de la mesure. Les impulsions sont émises ré-
gulièrement, avec un taux de répétition égal à 1795 Hz dans le cas d’ENVISAT (à
ne pas confondre avec la fréquence des ondes émises). L’antenne fonctionne alter-
nativement en mode émission (ce que l’on vient de décrire), et en mode réception,
ou phase d’enregistrement. Pour réduire le bruit, les mesures sont enregistrées et
moyennées au niveau de l’antenne toutes les 0.05 secondes, ce qui correspond à une
mesure au sol tous les 300 mètres. L’enregistrement correspond à la mesure de la
puissance restituée au satellite en fonction du temps précédemment mentionnée et
appelée forme d’onde.
La forme d’onde altimétrique évolue en fonction de l’interaction de l’onde et de la
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Figure 1.3 – Evolution de l’empreinte au sol de l’onde altimétrique. Cas d’une
surface rugueuse
surface mais dépend également des propriétés de l’antenne. Quand celle-ci fonctionne
en mode réception, un signal de faible puissance est enregistré en continu, qui est
dû à des réflections parasites de l’onde au sein de l’atmosphère, auxquelles s’ajoute
le bruit de l’antenne.
Le front de montée correspond à la rencontre de l’onde avec la surface. Ainsi dans
le cas d’une surface plane, l’impact au sol est d’abord ponctuel (voir figure 1.3), puis
forme un disque de rayon croissant jusqu’à ce que ce rayon atteigne une valeur
maximale, correspondant au rayon du disque d’intersection entre le cône d’émission
de l’onde et la surface.
Ensuite, l’empreinte au sol forme un anneau de rayon toujours croissant, mais de
surface constante, et la puissance du signal enregistré au niveau du satellite décroît
(le gain d’antenne dépend de la distance entre le centre de l’antenne et la surface
sondée). Cette phase correspond à l’enregistrement du flanc descendant.
La forme d’onde sera d’autant plus complexe que la surface est non plane, ru-
gueuse et inhomogène à l’échelle de l’empreinte de l’onde au sol. Dans le cas d’une
surface non pénétrante telle que les surfaces océaniques, c’est de la forme d’onde,
principalement de la largeur du front de montée, que l’on déduit les caractéristiques
de rugosité de la surface (la hauteur des vagues). Lorsque l’on étudie les calottes
polaires, il faut à ce signal de surface ajouter la contribution du signal de volume.
En plus de la rugosité, il faut également prendre en compte la stratification (voir fi-
gure 1.6(a)), la densité ou encore la taille des éléments diffusifs de subsurface comme
paramètres faisant évoluer la forme du signal enregistré. Ces différents paramètres
vont notamment faire évoluer la profondeur de pénétration de l’onde en subsurface.
Les altimètres ont dans un premier temps été configurés pour observer les océans,
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Figure 1.4 – Interaction de l’onde radar avec la surface. Impact de la stratification.
et non les calottes polaires. Du fait de la dépendance du signal aux propriétés de sur-
face et du subsurface, la mesure de hauteur sur des terrains recouverts de végétation
ou englacés est moins précise que sur les océans. L’étude des données de SEASAT
(Martin et al., 1983) a permis de mettre en évidence les défauts des algorithmes de
retracking sur les calottes polaires. Le retracking consiste à estimer le temps pen-
dant lequel le signal doit être enregistré afin de capturer la forme d’onde. Dans le
cas de SEASAT, le signal n’était effectivement pas systématiquement détecté par
l’antenne réceptrice. Aux problèmes de profondeur de pénétration, qui retardent le
signal, s’ajoute l’influence de la topographie qui induit deux types de difficulté : les
erreurs de pentes (Brenner et al., 1983) et les biais liés à la répétitivité non exacte
de la trajectoire du satellite.
On parle d’erreur de pente lorsque la hauteur mesurée ne correspond pas à la
hauteur moyenne effective de la surface illuminée, ce qui se produit lorsque la surface
est trop inclinée. Dans ce cas, le point de l’empreinte au sol le plus proche du satellite
est plus élevé que le point situé au nadir. Les traces du satellite ne se superposent
pas exactement d’un cycle à l’autre et les biais dûs à cette non-répétitivité sont
particulièrement importants lorsque la topographie varie dans la direction normale
à la trace du satellite. Cela est notamment le cas dans les régions côtières des calottes
polaires.
Si la rugosité, les ondulations ou l’état des surface et subsurface perturbent les
mesures de hauteur de surface par altimétrie radar (voir figures 1.6(a) et 1.5), on
en déduit que ces mêmes mesures contiennent des informations sur les propriétés de
surface et de subsurface. Il faut pour cela étudier la forme de l’écho radar, ou forme
d’onde, comme par exemple Partington et al. en 1989 (voir plus loin). Cette forme
d’onde dépend de ce que l’onde voit de la surface et de la subsurface. Certaines
propriétés vont avoir la même influence sur la forme d’onde, ce qui ne permet pas
d’établir des modèles d’inversion pour, à partir d’une forme d’onde donnée dans une
fréquence d’observation, déterminer les propriétés de la surface (Partington et al.,
1989). Lorsque l’on utilise deux fréquences distinctes, la forme d’onde associée à
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Nom (français) Abbréviations Nom (Anglais) Abbréviations
Ku S S-Ku Ku S S-Ku
Coefficient de
Rétrodiffusion
sk ss ds Basckscatter BsKu BsS δ(Bs)
Largeur du front
de montée
tk ts dt Leading Edge
Width
LeWKu LeWS δ(LeW )
Pente du flanc
descendant
fk fs df Trailing EdgeSlope TeSKu TeSS δ(TeS)
Ku S Ku-S Ku S Ku-S
Hauteur hk hs dh Height/Range HKu HS δ(H)
Table 1.3 – notations équivalentes employées pour désigner les paramètres de forme
d’onde
chacune d’elles aura des spécificités liées à cette fréquence. Quand un paramètre de
surface a des effets différents sur les formes d’onde de l’une et l’autre des fréquences
on peut espérer pourvoir le retrouver sans ambiguité possible.
Enregistrer le signal altimétrique dans deux fréquences différentes comme c’est
le cas pour ENVISAT présente d’énormes intérêts. Dans le cas de l’observation de la
surface des océans, nous avons vu que cela permettait d’estimer avec une plus grande
précision le temps de propagation des ondes dans l’atmosphère. Dans d’autres appli-
cations, comme l’étude des surfaces continentales qui font l’objet du projet OSCAR
(Observations des Surfaces Continentales par Altimétrie Radar) dont cette thèse est
une composante, on exploite les différences de sensibilité de chacune des ondes aux
paramètres de surface. En effet, les formes d’onde enregistrées sont spécifiques à
chacune des fréquences, et dans l’utilisation des observations altimétriques sur les
calottes polaires, on va pouvoir comparer ces formes d’onde et en déduire les diffé-
rences de sensibilité de chacune des fréquences aux propriétés du manteau neigeux.
1.1.4 Les paramètres de la forme de l’écho radar, ou para-
mètres de forme d’onde
Afin d’étudier la surface des calottes glaciaires par altimétrie, Martin et al. (1983)
a étudié les formes d’onde enregistrées par SEASAT, et établi différentes catégories
de formes d’onde, correspondant à différents types de surface. Les propriétés des ré-
gions pour lesquelles aucun écho n’était enregistré ont également été analysées. Par
la suite, il est devenu clair que la forme de l’écho dépendait des propriétés de la sur-
face et de la topographie locale de celle-ci, et que des algorithmes spécifiques (comme
ICE-2 utilisé pour ENVISAT) étaient nécessaires afin d’enregistrer correctement et
systématiquement les signaux provenant des calottes polaires. Ainsi, l’ensemble de
la forme d’onde contient des informations concernant la surface des calottes polaires,
et il est donc important d’étudier minutieusement les trois paramètres qui servent
à la décomposer (front de montée, pente du flanc descendant et puissance rétrodif-
fusée, voir tableau 1.3 pour les abbréviations utilisées par la suite). Par la suite,
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les dépendances de ces paramètres en fonction de la fréquence d’observation et des
propriétés de la surface glacée des calottes polaires ont été analysées. En particu-
lier, Legrésy et al. (2005) ont cartographié ces paramètres de forme d’onde pour les
trois premiers cycles exploitables des observations effectuées par ENVISAT, et en
ont déduit certains aspects de la dépendance des paramètres de forme d’onde aux
propriétés de surface.
Lacroix et al. (2007) ont réalisé un modèle électromagnétique afin d’étudier la
sensibilité des paramètres de forme d’onde dans chacune des fréquences à diverses
caractéristiques de surface, telles que la taille des grains, la rugosité, la stratification
du manteau ou encore les modifications de température. Leur travail s’appuie sur
de nombreuses études ayant mis en évidence les liens entre les signaux radar et les
propriétés de la neige ci-dessus mentionnées.
1.1.5 Sensibilité de la mesure altimétrique aux propriétés du
manteau neigeux
Le modèle électromagnétique de Lacroix et al. (2007) reconstitue, à partir de
diverses propriétés de surface variant dans une certaine gamme en accord avec des
valeurs observées in situ, les paramètres caractéristiques de la forme de l’écho ra-
dar, et ce, pour les deux bandes S et Ku. Cela permet de caractériser les différences
de sensibilité entre les deux fréquences. Les propriétés de la surface ne sont en ef-
fet pas perçues de la même façon dans chacune des fréquences. La surface parait
toujours plus lisse à grande longueur d’onde, de même que les grains sont vus plus
petits. La profondeur de pénétration n’est pas la même, les ondes de plus grande
longueur d’onde étant moins diffusées par les grains de neige, elles pénètrent plus
profondément. Des ondes à très basse fréquence sont ainsi exploitées pour sonder la
topographie du socle rocheux. Dans le signal enregistré par le satellite, on distingue
deux contributions : le signal de surface correspond au signal réfléchi ou émis par la
surface, sans qu’il y ait eu pénétrétation en subsurface (voir la figure 1.5 qui met en
évidence le rôle de la rugosité). Par opposition on appelle signal de volume la part
de signal qui a pénétré en subsurface et qui, à l’issue de processus de diffusions et
de réflexions au sein de la subsuface a donné un signal se propageant de nouveau en
direction du satellite. La forme de l’écho radar correspond alors à la résultante de ces
deux contributions, et l’on cherche souvent à identifier la part de signal provenant
de la surface uniquement, notamment pour en déduire sa hauteur. Le rapport entre
signal de surface et signal total évolue en fonction de nombreux paramètres tels
que rugosité de la surface (qui agit directement sur le signal de surface), taille des
grains (qui contrôle les processus de diffusion et agit donc sur le signal de volume),
stratification (à l’origine de réflexions en subsurface). Les deux fréquences vont ré-
agir relativement différemment à ces différentes caractéristiques, permettant ainsi
d’isoler ou de mieux identifier certaines contributions. Le modèle électromagnétique
développé par Lacroix et al. (2007) tient compte d’une échelle de rugosité de surface
homogène sur l’ensemble de la surface couverte par la mesure, une loi de variation
de la densité en fonction de la profondeur, un paramètre de stratification, une taille
de grains caractéristique, la température du milieu et la pente moyenne de la sur-
face. Ce modèle permet donc d’étudier l’influence sur la forme de l’écho radar d’un
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certain nombre de paramètres, connus pour varier à l’échelle de la calotte polaire
Antarctique. Si les variations de ces paramètres avec la profondeur est bien prise en
compte, ce n’est pas le cas pour les éventuelles variations horizontales qui pourraient
intervenir au sein de l’étendue de la surface sondée par le satellite. Par exemple, ce
modèle ne permet pas d’expliquer l’influence des mégadunes sur la forme des échos
radar. Nous détaillons maintenant les principaux résultats obtenus sur la sensibilité
de la forme d’onde aux propriétés de surface et subsurface grâce à ce modèle, que
nous complétons par des observations établies par ailleurs, notamment par Legrésy
et al. (2005).
Figure 1.5 – Interaction de l’onde radar avec une surface non lisse. Le signal prove-
nant de la réflexion/émission au niveau du point bleu arrivera en premier au satellite,
suivra ensuite celui provenant des points cyan, puis vert, puis rouge et enfin jaune.
Il faut en plus tenir compte du fait que les signaux provenant du nadir parviendront
plus rapidement au niveau de l’antenne que les signaux ayant un parcours oblique,
car la distance à parcourir est moindre sur la verticale.
Impact de la stratification : (voir graphique 1.6(a)) Lorsque le manteau est très
stratifié, la largeur du front de montée (LeW) est grande, et sa valeur chute dès que
la hauteur des strates augmente (ce qui est le cas sur les côtes du continent), et
reste constante ensuite. Le coefficient de rétrodiffusion (Bs) ainsi que la pente du
flanc descendant (TeS) diminuent également significativement lorsque l’épaisseur des
strates augmente jusqu’à une valeur seuil au-delà de laquelle les décroissances de TeS
et Bs deviennent modérés ou faibles. Legrésy et al. (2005) à partir des trois premiers
mois des observations de l’altimètre de ENVISAT, ont remarqué que dans les régions
où le manteau est très stratifié du fait d’une faible accumulation, c’est-à-dire sur le
plateau de l’Antarctique de l’Est, le signal en Bande S est fort, car la pénétration
de l’onde étant plus importante qu’en bande Ku, de nombreuses réfléxions sur les
strates internes vont enrichir le signal de retour.
Impact de la taille des grains : (voir graphique 1.6(b)) Seules les plus faibles lon-
gueurs d’onde telle que l’onde Ku sont sensibles à la taille des grains de neige. Les
paramètres de forme d’onde modélisés en bande S n’ont en effet montré aucune dé-
pendance à ce paramètre de surface même si l’onde pénètre plus profondément, les
grains paraissent toujours trop petits pour entraîner une diffusion significative. Le
coefficient de rétrodiffusion en bande Ku augmente avec la taille des grains, alors
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(a) Impact de la stratification (b) Impact de la taille des grains
Figure 1.6 – Sensibilité de la mesure altimétrique aux paramètres de surface et
de subsurface. Les courbes en trait interrompu correspondent à la bande Ku, les
courbes en trait plein à la bande S. Les différentes courbes sont associées à des
échelles de rugosité différentes, l’évolution des paramètres de forme d’onde se lit sur
l’axe des ordonnées, et pour le graphique (a) l’épaisseur des strates varie selon l’axe
des abscisses, alors que pour le graphique (b) c’est la taille des grains qui évolue.
Graphiques établis grâce au modèle électromagnétique développé par Lacroix et al.
(2008)
que si la pente du flanc descendant et la largeur du front de montée augmentent
également lorsque les très petits grains grossissent, ces deux paramètres de forme
d’onde vont finir par diminuer une fois que les grains auront atteint une certaine
taille et continueront à grossir.
Effet de la compaction ou densification du manteau neigeux : La densification du
manteau sous l’effet des changements de température ou par tassement provoque une
augmentation du coefficient de rétrodiffusion ainsi qu’une diminution de la largeur
du front de montée et de la pente du flanc descendant.
Impact des changements de rugosité : (voir les différentes courbes pour chaque
fréquence des graphiques 1.6(a), 1.6(b), 1.7(a) et 1.7(b)) L’augmentation de la ru-
gosité fera diminuer la contribution du signal de surface par rapport au signal total.
Cela a pour conséquence de diminuer le coefficient de rétrodiffusion, et généralement
d’augmenter la pente du flanc descendant ainsi que la largeur du front de montée,
sauf si les grains de neige sont gros. Selon l’échelle de rugosité prise en compte,
l’impact sera différent entre les bandes S et Ku. D’une manière générale, comme
la bande S correspond à une longueur d’onde plus grande, les surfaces observées à
cette fréquence paraissent plus lisses qu’en bande Ku. Les observations en bande S
reflètent essentiellement en terme de rugosité les ondulations de l’ordre de 1 à 100
mètres (Legrésy et al. 2005)
Impact des changements de température : (voir graphique 1.7(a)) Si le signal en
bande Ku montre une faible sensibilité aux changements de température, une aug-
mentation de la température entraîne toutefois une légère diminution des trois para-
mètres. Cependant, la simulation effectuée pour obtenir ce résultat prend en compte
des changements de température pour des caractéristiques de surface constantes,
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alors que les modifications de température entraînent sur le terrain des effets de
compaction ou d’évolution de taille des grains, qui comme il a été vu précédemment,
entraînent quant à eux des évolutions notables de la forme de l’écho radar.
(a) Impact de la température (b) Impact de la densité
Figure 1.7 – Sensibilité de la mesure altimétrique aux paramètres de surface et de
subsurface. Les courbes en trait interrompu correspondent à la bande Ku, les courbes
en trait plein à la bande S. Les différentes courbes sont associées à des échelles
de rugosité différentes, l’évolution des paramètres de forme d’onde se lit sur l’axe
des ordonnées, et pour le graphique (a) la température du manteau neigeux varie
selon l’axe des abscisses, alors que pour le graphique (b) c’est la densité du manteau
neigeux qui évolue. Graphiques établis grâce au modèle électromagnétique développé
par Lacroix et al. (2008)
D’autres aspects entrent en jeu dans les variations de paramètres de forme d’onde,
comme par exemple la pente de la surface qui est importante dans les régions côtières,
et plus faible sur l’intérieur du continent, et qui induit une perte de signal (plus la
pente est forte, plus la part de signal réfléchi en direction du satellite sera faible).
L’ouverture de l’antenne en bande S étant plus large, l’effet de pente est moindre
pour cette fréquence. L’augmentation de la pente tend également à faire augmenter
la pente du flanc descendant. La sensibilité de la mesure aux effets de pente ne nous
permet ainsi pas d’exploiter fiablement les mesures dans les régions trop près de
la côte (voir Chapitre Quatre), et c’est sur l’intérieur du continent que l’altimétrie
fournit les informations les plus pertinentes.
Les mesures altimétriques sont, comme il vient d’être décrit, sensibles à l’état de
la surface. Or l’état de la surface est conditionné par les conditions météorologiques
au moment de la mesure, ou dans les jours qui ont précédé. C’est cette relation que
nous allons étudier au cours de cette thèse. Nous avons pour cela besoin d’une part
d’une bonne connaissance de l’état de la surface en Antarctique, de ce qui la fait
évoluer. Nous nous appuyons pour cela dans une large mesure sur les travaux de Frez-
zotti, ou encore d’Urbini, qui ont étudié sur le terrain les mécanismes à l’origine de
la formation de reliefs de surface à différentes échelles tels que les sastrugi (rugosité à
l’échelle centimétrique), mégadunes (ondulations de plusieurs kilomètres de longueur
d’onde), ou encore “glazed surface” (surface érodée, lisse). D’autre part, il nous faut,
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pour étudier la réponse du comportement temporel de la forme d’onde altimétrique
aux évolutions du forçage météorologique, des informations sur ces conditions météo-
rologiques avec une résolution spatiale comme temporelle suffisante. Nous utilisons
pour cela des réanalyses de modèles globaux atmosphériques.
1.2 Les Réanalyses de Modèles Atmosphériques Glo-
baux
1.2.1 Spécificités de l’Antarctique
Les réanalyses atmosphériques globales (ou régionales) constituent les meilleurs
candidats existant pour obtenir des informations sur les conditions météorologiques
pour une période donnée à l’échelle de l’Antarctique. Un modèle atmosphérique
fonctionne à partir d’équations et de paramétrisations représentant les processus
physiques régissant l’atmosphère, d’observations (données in situ ou de produits
issus des techniques spatiales...) qui sont assimilées par le modèle, de sorties d’autres
modèles qui servent de conditions initiales et limites. La physique du modèle, ainsi
que les informations qui lui sont injectées doivent le contraindre à évoluer de façon
réaliste.
Or, sur le continent Antarctique, les mesures, hormis celles effectuées par des
satellites, sont éparses, irrégulièrement réparties, et forment des séries temporelles
brèves en comparaison à d’autres régions du globe (Bromwich et al., 2004). De ce
fait, la modélisation de l’évolution des variables météorologiques se complexifie dans
ces régions. Les modèles atmosphériques globaux disponibles présentent des biais
entre eux, notamment durant la saison hivernale où le continent Antarctique est
isolé et lorsque les bateaux ne peuvent fournir d’observations de l’Océan Austral du
fait de l’englacement de celui-ci. Ce manque de connaissance se fait d’autant plus
sentir que la physique de l’atmosphère en Antarctique est particulière : l’air y est plus
froid que partout ailleurs dans l’atmosphère terrestre, la présence de glace modifie
la thermodynamique, et la formation des précipitations répond dans ces conditions
à des mécanismes peu connus et se produisant uniquement sur ce continent, comme
par exemple la formation de cristaux de neige par temps clair (King et Turner, 1997).
Actuellement, le manque de mesures météorologiques au sein du continent per-
siste, et rend difficile l’évaluation de la justesse des modèles atmosphériques (par
exemple Genthon et al. 2003 ou Bromwich et al. 2007). Il est établi (Bromwich et
al., 2004) qu’avant l’apparition des observations spatiales, les modèles sont très peu
fiables, notamment durant l’hiver austral. L’arrivée des satellites a ainsi entraîné,
à partir des années 70, une nette amélioration des connaissances et de la compré-
hension des mécanismes de nombreuses disciplines concernant l’Antarctique, dont
la météorologie fait partie. La comparaison des modèles entre eux (Bromwich et al.,
2004), ou la confrontation de leurs simulations avec les données des quelques stations
automatiques présentes sur le continent, aux cartes établies par compilation de don-
nées in situ (Genthon et Krinner, 2001) permet d’évaluer la fiabilité des modèles, et
d’avoir une certaine confiance dans leurs résultats. Il faut toutefois garder à l’esprit
que les différents modèles partagent des biais (Genthon et Krinner, 2001). En raison
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des conditions climatiques qui règnent sur le continent Antarctique, de la présence
des glaces de mer qui le rendent inaccessible durant l’hiver austral, les observations
in situ sont clairsemées et peu répétitives.
King et Turner (1997) évaluent quelques uns des critères essentiels à la bonne mo-
délisation des variables météorologiques sur le continent Antarctique. Tout d’abord,
la paramétrisation des échanges d’énergie en surface et des échanges radiatifs à
grande longueur d’onde dans la basse atmosphère doivent être réalistes car ces pro-
cessus contrôlent la structure de la couche d’inversion qui à son tour agit sur les
écoulements catabatiques. La couche d’inversion correspond à la couche d’atmo-
sphère en proche surface pour laquelle la température augmente avec la distance à
la surface. Cette couche est plus ou moins épaisse, et surtout plus ou moins stable en
fonction des échanges radiatifs ayant lieu au niveau de la surface. Ensuite, la résolu-
tion horizontale doit permettre de reproduire correctement l’activité cyclonique qui
évolue des moyennes aux hautes latitudes de l’hémisphère sud ainsi que la topogra-
phie, particulièrement abrupte à la périphérie du continent Antarctique. Selon King
et Turner une résolution horizontale de l’ordre de 300 km est ainsi nécessaire. La ré-
solution verticale doit également être suffisamment fine, notamment dans la couche
limite en surface, car les modèles doivent être apts à résoudre les écoulements cata-
batiques qui se situent dans les cent premiers mètres au-dessus de la surface. King
(1990) estime ainsi que le premier niveau vertical d’un modèle doit se situer à un
maximum de 10 m au-dessus de la surface. Enfin, la dynamique atmosphérique à
laquelle le continent Antarctique est soumis, accueillant les dépressions déclinantes
des moyennes latitudes, est tributaire de la position, de la force et des variations
saisonnières de la zone de basse pression circumpolaire, dont la simulation doit par
conséquent être bonne.
1.2.2 Caractéristiques des réanalyses utilisées
Plusieurs réanalyses ou analyses sont exploitées pour les études menées ici, afin
d’avoir plusieurs éléments de comparaison entre les variations des signaux altimé-














NCEP/ 1948 à T62 28 3D VAR Retrievals
NCAR aujourd’hui 209 km
NCEP/ 1979 à T62 28 3D VAR Retrievals
DOE aujourd’hui 209 km
ECMWF-ERA 1989 à T255 37 4D VAR Raw Radiance
Interim 2005
Table 1.4 – Récapitulatif des configurations des différents modèles qui seront utilisés
par la suite, d’après Bromwich et al. 2007.
L’effort européen en terme de modélisation atmosphérique à l’échelle globale a
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mené au modèle ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts),
dont le produit le plus couramment utilisé en terme de réanalyses est ERA-40 pour la
longueur de la période réanalysée (de 1957 à 2002) qui permet d’étudier la variabilité
climatique en Antarctique et le comportement de différentes variables vis-à-vis des
indices climatiques majeurs affectant le climat de l’hémisphère sud (Genthon et al.,
2004). Comme nous cherchons à évaluer l’impact du forçage météorologique sur les
propriétés de la surface de la calotte polaire Antarctique, et à identifier ces processus
dans les variations des paramètres de forme d’onde altimétrique des enregistrements
ENVISAT, nous nous intéressons à la période de vol de ce satellite, entre 2002 et
aujourd’hui. Le produit fourni par ECMWF nous convenant correspond alors aux
réanalyses ERA-Interim. Elles sont disponibles sur le serveur en ligne d’ECMWF
pour la période allant de 1989 à 2007. Suite aux études menées avec ERA-40 (Turner,
2006), et à la mise en évidence de quelques imprécisions, des améliorations ont
été apportées dans la mise en place de ERA-Interim notamment dans la méthode
d’assimilation des données disponibles (4D-VAR), dans certaines paramétrisations
(par exemple pour l’humidité, le schéma radiatif), dans la sélection des données
assimilées. La période couverte par ERA-Interim permet l’intégration de nombreux
produits issus des techniques spatiales, ce qui n’est pas le cas pour les débuts de
ERA-40.
Du côté des Etats-Unis, le principal modèle atmosphérique global NCEP (Na-
tional Centers for Envrionmental Predictions) possède deux versions, un premier
résultant de la mise en commun du modèle établi par le Physical Sciences Division
de la National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA)/Earth System
Research Laboratory (ESRL)) et de celui construit par le National Center for At-
mospheric Research (NCAR) connu sous l’accronyme NCEP/NCAR. Un deuxième
projet de modélisation atmosphérique globale au sein de la NOAA a vu le jour. Il
s’appuie sur le modèle NCEP/NCAR, y résolvant des erreurs identifiées et chan-
geant certaines paramétrisations de processus physiques. Cette deuxième version est
connue sous l’acronyme NCEP/DOE AMIP-II.
Les observations utilisées dans les schémas d’assimilation sont sensiblement les
mêmes (la plupart des mesures incorporées dans les réanalyses ECMWF sont four-
nies par NCAR), toutefois il existe une différence notable entre les projets NCEP
et ECMWF. Alors que les mesures de radiance sont directement analysées dans
ECMWF (ce qui correspond à “Raw Radiance” dans le tableau 1.4), dans les pro-
jets NCEP, ce sont des profils de température et d’humidité (“retrievals” dans ce
même tableau) établis à partir des mesures de radiance et de relations statistiques
et empiriques qui sont utilisées par les modèles. Cela permet d’économiser de la puis-
sance et du temps de calcul, alors que l’utilisation directe des mesures s’affranchit
de possibles erreurs en amont (Bromwich et al., 2007).
Nous utiliserons les deux versions de NCEP, ainsi que les réanalyses ERA-Interim
de ECMWF afin d’avoir plusieurs sources de comparaison. Cela permet également
d’exercer un regard critique sur les résultats obtenus, dans l’éventualité où les simu-
lations des modèles seraient en désaccord notable. D’autres modèles atmosphériques
à l’échelle globale sont disponibles actuellement, d’accès plus ou moins aisé, qui au-
raient également pu être exploités, comme par exemple le modèle JRA développé
par des équipes de recherche japonaises.
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Le tableau 1.4, adapté de Bromwich et al. (2004) récapitule les propriétés des
différentes réanalyses utilisées. Le Chapitre Trois est consacré à l’analyse de la va-
riabilité de ces réanalyses.
Nous allons voir par la suite les principaux points communs et différences entre
les réanalyses exploitées, et nous étudierons les échelles de variations de différentes
variables, dans l’espace et dans le temps, que nous comparerons à celles des obser-
vations altimétriques.
1.3 L’état de la surface en Antarctique
Figure 1.8 – Visualisation de l’écoulement de la glace par imagerie satellitaire.
L’état de la surface révèle ici les processus dybamiques, et permet par exemple de
localiser les bassins de drainage des glaciers dans les régions côtières.
L’Antarctique est un continent recouvert d’une épaisse couche de glace, de l’ordre
de 2 km d’épaisseur en moyenne, ce qui en fait le continent le plus haut et le plus
plat (Frezzotti et al., 2002) de notre planète. La topographie présente toutefois du
relief, notamment le long de la chaîne transantarctique et à l’approche des côtes,
vers lesquelles la glace s’écoule en suivant les pentes, sous la forme de larges glaciers
émissaires. La connaissance de la topographie permet alors de délimiter les différents
bassins d’écoulement (Zwally et al., 1993).
La surface glacée de l’Antarctique n’est cependant ni lisse ni uniforme du fait des
processus glaciologiques et climatologiques en cours (Seko et al., 1993). L’étude de
la structure détaillée de la surface donne ainsi des informations sur sa dynamique).
L’imagerie satellitaire dans le domaine visible révèle ces structures de surface et
permet ainsi d’identifier et de délimiter les fleuves de glace (Bindschadler et Vornber-
ger, 1990), rendant possible leur cartographie à l’échelle du continent, de localiser des
crevasses et d’en étudier les conditions de développement (Scambos et Bindschadler,
1993) ou encore de déceler la présence de lacs sous-glaciaires caractérisés par une
surface extrêmement plane (Rémy et al., 2003), malgré les kilomètres d’épaisseurs
de glace séparant ces lacs de la surface. L’aspect de la surface observable depuis
l’espace fournit également des indications sur les vitesses d’écoulement, puisque en
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fonction de la vitesse d’écoulement, le relief du socle rocheux est transmis plus ou
moins efficacement à la surface du fait du frottement de la glace en mouvement. Les
structures que l’on observe en surface dépendent alors de la taille caractéristique du
relief du socle et de la vitesse d’écoulement de la glace (Gudmundsson et al., 1998,
Bindschadler et al., 2007). Une surface lisse à l’échelle de 10 km tend à indiquer que
l’écoulement est lent, alors que la présence d’ondulations témoigne d’un écoulement
plus rapide.
Figure 1.9 – La surface présente des ondulations avec différentes longueurs d’onde.
On peut par exemple distinguer sur cette image RADARSAT de la rugosité corres-
pondant à la présence de mégadunes.
Ainsi, la surface présente des ondulations à différentes échelles spatiales, qui four-
nissent des indications précieuses sur la dynamique de la glace ou sur les processus
d’interactions entre atmosphère et cryosphère. Van der Veen (2009) note que lorsque
la longueur d’onde des ondulations observées en surface mesurent trois ou quatre fois
l’épaisseur de la calotte, alors ces ondulations sont causées par l’écoulement de la
glace. Les liens entre le relief du socle et la présence d’ondulations sont en réa-
lité complexes (voir Bindschadler et al., 2007). D’autres structures sont observables,
notamment sur les fleuves de glace relativement rapide dans les régions côtières.
Dans les régions intérieures, les vitesses d’écoulement étant extrêmement lentes, la
plupart des structures que l’on observe en surface ne sont pas liées à l’écoulement
mais résultent de l’action de l’atmosphère sur la surface, et sont alors plus ou moins
variables dans le temps.
Les mégadunes ont largement été étudiées par Frezzotti (par exemple en 2002,
2005 et 2007) en Terre Adélie. Frezzotti et al. (2002) décrivent ainsi les processus
de formation et d’évolution des mégadunes sur le plateau en Antarctique de l’Est.
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Les mégadunes correspondent à d’amples ondulations de la surface mesurant plu-
sieurs kilomètres de long, environ deux kilomètres de hauteur, et de longueur d’onde
identique à celle de l’onde atmosphérique génératrice, à savoir de l’ordre de 3 ou 4
km.Elles se trouvent dans des zones pour lesquelles la pente dans la direction du
vent dominant augmente brutalement (de 0,013-0,22% à 0,1-0,15%) avant de de-
meurer continue et homogène dans la zone de mégadunes. L’air en surface subirait
une forte accélération lors du changement de pente, initiant, dans des conditions
favorables, une onde atmosphérique en surface. Cette onde serait alors à l’origine
de l’alternance de structures de surface qui se superposent aux mégadunes. Selon
l’inclinaison de la surface, l’écoulement de l’air est plus ou moins rapide, et permet
ou non le dépôt de la neige en suspension. On trouve de ce fait des surfaces très
lisses et brillantes, érodées par les vents et des zones d’accumulation composées de
dunes comparables aux dunes de sable recouvertes de sastrugi en alternance avec des
zones plus plates et lisses. Les vents forts et l’absence de précipitations favorisent la
formation de sastrugi. Les irrégularités de surface perturbent le transport de neige
et permettent le dépôt d’une dune. L’existence de la dune est attachée à la présence
d’un obstacle (sastrugi, trou), et peut progresser dans le sens du vent. Quand le
vent fléchit, les dunes se consolident rapidement, et seront érodées par la suite pour
former des bosses, trous et sastrugi. Les zones lisses (glazed) se trouvent dans les
creux entre les mégadunes, alors que les sommets des mégadunes sont constitués de
l’association de sastrugi et de dunes. La résistance au vent des sastrugi sur les crêtes
provoque un gradient de pression entre le haut et le bas de la dune. Cela conduit à
la formation de cellules de vent dans les zones lisses, qui transportent la neige du
bas vers la zone de sastrugi. Les schémas de la figure 1.10 tirés de Frezzotti et al.
(2002) montrent cette alternance entre les différents types de surface dans les zones
de mégadunes.
Figure 1.10 – Schémas décrivant l’alternance des structures de surface dans les
régions de mégadunes, tirés de Frezzotti et al. (2002)
Des profils GPS (Global Positioning System) et GPR (Ground Penetration Ra-
dar) ont montré la présence de plusieurs couches de mégadunes superposées en sub-
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suface, et dont les crêtes se décalent d’une couche à l’autre. A 8 ou 10 mètres de
profondeur les mégadunes sont en opposition de phase par rapport aux mégadunes
de surface. Cela suggère un processus de migration des mégadunes, qui remontent le
vent. La datation des couches de mégadunes enfouies permet d’estimer la vitesse de
migration à 5 m/a. Cette migration peut s’expliquer par l’extension et le déplace-
ment des zones de sastrugi sur les zones lisses, les enterrant. Alors que les mégadunes
se déplacent le long d’un axe parallèle au vent, la calotte s’écoule selon la direction
de plus grande pente, transportant les ondulations de surface (à environ 1,5 m/a).
L’angle de 50-60˚ entre ces directions implique que les mégadunes se déplacent en
biais sur les pentes de la calotte.
Les mégadunes ont été analysées dans d’autres sites, notamment en Terre de
Wilkes par Black et Budd (1964) qui ont mesuré des longueurs d’onde de ces méga-
dunes entre 5 et 15 km pour des amplitudes de 7 à 50 m et se déplaçant avec une
vitesse de l’ordre de 25 m/a. En Terre de Marie Byrd, Whillans a estimé la vitesse
de migration à 20 m/a.
La description des mégadunes met en avant la présence de structures de surface
(type sastrugi) qui se superposent aux ondulations à grande longueur d’onde. Ceci est
généralisable à l’ensemble de la calotte. C’est-à-dire que des structures de surface plus
ou moins régulières, de taille caractéristique plus ou moins grande, se rencontrent
en différents endroits de la calotte. A l’inverse des ondulations à grande longueur
d’onde, cette rugosité de surface est plus instable, elle se forme en quelques heures
ou quelques jours sous l’effet des vents (Van der Veen, 2009). Les sastrugi sont
formés par dépôt irrégulier de neige. Selon Van der Veen (2009) la rugosité est plus
importante à basse altitude, en aval des fortes pentes qui bordent la calotte polaire
Antarctique que dans les régions intérieures, puisque les vents s’intensifient à mesure
qu’ils s’écoulent du plateau intérieur vers les côtes.
Figure 1.11 – Sur les photos ci-dessus, on observe la variabilité de la redistribution
de la neige à très petite échelle. La surface est donc très inhomogène à l’échelle
de l’empreinte du satellite. La neige emplissant certains creux n’est pas la même
que celle, apparemment plus dure, des crêtes, qui présente de plus une stratification
marquée
Les campagnes de terrain visent à mesurer les taux d’accumulation dans des
régions ciblées et à en évaluer la variabilité spatiale comme temporelle. Ainsi les
travaux d’Urbini et al.(2008), Frezzotti et al.(2007) sur le plateau de l’Antarctique
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de l’Est ou encore d’Anschutz et al.(2007) dans la Terre de la Reine Maud ont
montré qu’il existait une variabilité spatiale très importante à petite échelle. Ces
études locales établissent des taux d’accumulation moyens sur la zone d’étude en
désaccord avec ceux calculés dans les études globales (Anschutz et al., 2007) telles
que celles de Vaughan et al. (1998) Giovinetto et al.(2000) ou encore Arthern et al.
(2006). Cela s’explique en partie par la très grande variabilité de petite échelle non
prise en compte dans les études globales qui fournissent des valeurs moyennes par
bassin ou zone de cohérence.
En accord avec Van der Veen (2009), Frezzotti et al.(2002) observent une plus
forte variabilité lorsque le vent dans le sens de la plus grande pente est fort (plus
d’ablation) et l’accumulation faible (et inversement). Ainsi, les changements de pente
sont en partie responsables de la variabilité des taux d’accumulation observée lors des
campagnes de mesures. En permettant l’accélération du vent, ils augmentent la tur-
bulence qui va elle-même favoriser la sublimation de la neige balayée en suspension
dans l’atmosphère (Frezzotti et al., 2002). Sur le plateau intérieur, les précipitations
sont essentiellement causées par des perturbations à échelle synoptique (Noone et
al., 1999), et sont donc homogènes à l’échelle de plusieurs centaines de kilomètres
carrés (Urbini et al., 2008). Les changements dans les trajectoires des perturbations
vont influencer la position et la forme des dômes présents sur le plateau Antarctique,
sur des échelles de temps assez longues. La neige fraîchement accumulée est ensuite
soumise à l’action des vents, et une partie va se retrouver en suspension dans l’atmo-
sphère, éventuellement être sublimée ou redéposée plus loin. Cela produit la grande
variabilité observée dans les taux d’accumulation et le micro-relief de surface.
Figure 1.12 – Rugosité de surface, avec présence de glace bleue à droite
Frezzotti et al., (2002) distinguent le micro-relief créé par la redistribution de
la neige, parallèle à la plus grande pente, du micro-relief de dépôt qui est orienté
avec un angle entre 30˚ et 70˚ par rapport à la pente maximale. De même Mather
en 1962 avait estimé que les vents de surface créaient deux types de structures :
les sastrugi formés par les vents catabatiques, orientés dans la direction des vents
dominants, et les dunes formées par le blizzard. Il indique également qu’il faut une
certaine persistance des vents pour former les sastrugi, et la direction de ceux-ci ne
reflètent alors pas toutes les directions de vents, mais uniquement la direction la plus
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fréquente. Il observe de plus que la taille des sastrugi augmente avec la distance à
la côte, pour devenir maximale aux alentours de 70˚ de latitude Sud.
Les sastrugi forment un relief caractéristique des zones de dépôt. Lorsque la neige
est ancienne, celle-ci est soumise aux rudes conditions météorologiques régnant en
Antarctique, et est susceptible de durcir, étant alors moins perméable à l’action des
vents (Inoue, 1989).
A l’inverse de ces régions présentant une certaine rugosité, en d’autres endroits le
vent balaie systématiquement la neige qui se dépose, formant des surfaces très lisses,
et cette action prolongée des vents est alors responsable de l’ablation de ces surfaces.
Ainsi, Van den Broeke et Bintanja (1989) ont étudié les mécanismes de formation et
de maintien de zones de glace bleue : lorsque les vents sont relativement forts et les
précipitations faibles, l’érosion de la surface, à laquelle s’ajoute éventuellement un
peu d’évaporation, est plus importante que le dépôt de neige par précipitations. Ce
bilan de masse négatif associé à l’action des vents est responsable de l’apparition de
glace de couleur bleue et brillante. Les vents en Antarctique sont faibles à l’intérieur
du continent, et s’accélérent en s’écoulant le long des pentes. Ces vents transportent
de la neige dans un écoulement divergent. Si les précipitations sont suffisamment
faibles, des régions à bilan de masse de surface négatif vont exister. Les endroits
réunissant ces conditions se trouvent entre le plateau intérieur où les vents sont trop
peu intenses et les côtes où les précipitations sont importantes, ou en aval de roches
émergeant de la surface glacée (nunatak). En effet, les nunataks vont bloquer l’arrivée
de neige en amont, ne permettant pas le remplacement de celle évacuée par les vents
sous les nunataks. Une fois formée les zones de glace bleue perdurent puisqu’elles
n’offrent aucune adhérence à la neige susceptible de s’y déposer à nouveau. De plus
l’albédo de ces surfaces est légèrement plus faible que celui de la neige aux alentours,
favorisant ainsi l’évaporation, et donc la perte de masse. Cassidy et al. (1992) ont
étudié des zones de glace bleue situées à plus haute altitude que celles décrites
par Van den Broeke et Bintanja (1989) vers l’intérieur du continent car l’érosion
permanente de la surface par les vents fait apparaître les couches successives sous-
jacentes, découvrant aussi parfois des météorites.
Figure 1.13 – Effet du vent sur l’état de la surface : glace bleue à gauche, et balayage
de la neige par les vents à gauche.
Nous pouvons dès lors constater que les vents jouent un rôle majeur dans la
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formation et le maintien de structures de surface telles que les mégadunes, sastrugi
ou encore zones de glace bleue. Tous ces éléments sont distribués à la surface de
la calotte polaire Antarctique avec une grande variété d’échelles et de fréquences
(Frezzotti et al., 2002). Les changements d’état de surface vont en retour agir sur
les vents, favorisant leur accélération lorsque la pente sera plus forte ou la surface
plus lisse, et entraînant de la dissipation par turbulence lorsque la surface sera ru-
gueuse. Frezzotti et al. en 2002 ont établit des classes de vitesses d’écoulement des
masses d’air correspondant à différents processus d’interaction entre atmosphère et
cryosphère. C’est à partir de 11 m/s que la neige balayée alimente en proche surface
l’écoulement des masses d’air dans un système de rétroaction positif. A partir de
13 ou 14 m/s la neige atteint des niveaux plus élevés dans l’atmosphère. Ils notent
également que les structures formées par les vents diffèrent selon l’intensité des vents
qui les ont créés. Les processus de dépôt de neige sont donc complexes, et il est par-
ticulièrement délicat d’établir une cartographie des structures de surface à l’échelle
de l’Antarctique, d’autant plus que celles-ci évoluent dans le temps.
Figure 1.14 – Une stratification très fine est ici visible. Le manteau neigeux en An-
tarctique présente des stratifications plus ou moins planes, plus ou moins marquées.
L’état de la surface en Antarctique est donc loin d’être homogène. Il varie sous
l’influence notable des vents. Réciproquement, la surface va à son tour perturber les
vents, en les accélérant en devenant plus lisse ou pentue, ou en les ralentissant en
devenant rugueuse et plus plane. Le vent de surface n’est cependant pas l’unique
variable météorologique responsable des changements d’état de la surface. Les pré-
cipitations ont déjà été évoquées. Elles fournissent le matériel qui sera par la suite
modulé et redistribué par la circulation des masses d’air en surface, qui se compac-
tera et évoluera ensuite sous l’effet notamment des températures. Celles-ci vont par
exemple entraîner des changements dans la taille des grains de neige. Les tempéra-
tures en Antarctique sont cependant généralement trop basses pour déclencher de
la fonte, hormis dans quelques régions côtières et au niveau de la péninsule Antarc-
tique (voir par exemple Picard et al., 2007). De plus, les vents n’ont pas la même
action tout au long de l’année ni en tout point de la calotte. L’état de la neige, ou
préconditionnement, joue un grand rôle. Ainsi Inoue en 1989 note que le micro-relief
de surface se forme de façon privilégiée durant la saison estivale, lorsque la neige est
moins dure et donc plus maléable.
Nous allons désormais décrire la circulation atmosphérique en Antarctique afin
de mieux comprendre l’origine et les particularités des vents de surface.
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1.4 Eléments caractéristiques de la météorologie en
Antarctique
L’Antarctique est un continent très particulier à bien des égards et la météorolo-
gie ne fait pas exception, notamment par l’intensité des vents rencontrés. Parish et
Bromwich (1987, 2007) ou encore Van den Broeke (1997) qualifient ainsi les vents
de basse altitude de spectaculaires ou extraordinaires.
Douglas Mawson a mené une expédition australienne en Terre Adélie entre 1912
et 1914, et a décrit plus tard dans “The Home of the Blizzard” (1915) les conditions
auxquelles lui et ses hommes ont dû faire face, parlant de rivière ou même de torrent
de masse d’air s’écoulant depuis l’intérieur du continent, alimenté par une source
qui semblait ne jamais se tarir.
Il est vrai que les vitesses des vents qu’ils ont alors mesuré sont particulièrement
impressionnantes, avec une moyenne annuelle de 19,3 m/s (Schwerdtfeger, 1970), soit
près de 70 km/h. Les moyennes mensuelles ne sont jamais descendues en dessous de
12,9 m/s (Parish, 1981).
Ce que les Australiens ont expérimenté, et que des français découvriront à leur
tour en 1950-1952 à Port-Martin, ce sont les vents catabatiques, qui s’écoulent le
long des pentes de la calotte polaire. Parish et Cassano en 2003 ont passé en re-
vue les définitions existant pour décrire ces vents caractéristiques de l’Antarctique.
Ils correspondent à des masses d’air couvrant des surfaces généralement froides et
s’écoulant sous l’effet des forces de gravité.
King et Turner (1997) décrivent les mécanismes à l’origine de ces vents. En An-
tarctique, la surface glacée et blanche renvoie vers l’atmosphère la quasi-totalité du
peu de rayonnement qu’elle reçoit. L’atmosphère en contact avec cette surface perd
ainsi plus de chaleur par refroidissement radiatif qu’elle n’en gagne, et la circulation
atmosphérique à grande échelle doit alors pouvoir compenser ces pertes en amenant
de la chaleur vers l’intérieur de la calotte.
La surface refroidit l’air au-dessus d’elle, qui s’alourdit. Si la surface est pentue,
ce qui est le cas en Antarctique, l’air va alors être soumis aux forces de gravité,
et va s’écouler en accélérant le long des pentes pour former le flux catabatique.
D’autres forces vont intervenir par la suite, telles que la force de Coriolis qui va
dévier l’écoulement vers la gauche (hémisphère Sud) ou les forces de frottements qui
vont freiner l’écoulement.
L’écoulement catabatique caractérise largement les flux de masses d’air en sur-
face à l’échelle du continent Antarctique. Du fait de la topographie de la calotte
polaire, avec une altitude maximale à quelques centaines de kilomètres du Pôle Sud,
les pentes sont orientées de l’intérieur du continent vers les côtes, et les flux cata-
batiques exportent alors de l’air froid vers l’océan bordant la calotte. Cet air doit
être remplacé, et cela se fait par subsidence d’air plus chaud se trouvant au-dessus
de la couche catabatique, et qui se trouve entraîné tout au long de l’écoulement. Un
modèle simplifié de la circulation atmosphérique regnant en Antarctique établi par
Ball (1956, 1960) consiste à superposer deux couches (voir figure 1.15) sur un relief
en cloche (celui d’une calotte). Ce modèle a été largement repris par la suite dans
différentes études de sensibilité (par exemple Parish en 1980 ou Parish et Bromwich
en 1987) et s’est révélé adéquat pour l’étude d’un certain nombre de processus. La
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couche la plus basse est constituée d’air froid, et est soumis aux forces de gravité,
de Coriolis, et éventuellement de frottements selon la complexité du modèle. Elle
s’écoule du centre de la calotte vers les extérieurs. Au-dessus se trouve une couche
d’air plus chaud, arrivant des côtes et se dirigeant vers le centre, alimentant la basse
couche par subsidence. Les échanges turbulents entre ces deux couches peuvent être
pris en compte ou non, selon ce que l’on cherche à étudier. Cette circulation permet
d’apporter de la chaleur venant des latitudes moyennes vers le Pôle Sud, enrayant
le refroidissement perpétuel de la calotte polaire.
Figure 1.15 – Schéma du modèle à 2 couches utilisé pour la première fois par
Ball(1956) où l’on distingue deux types de circulations en basse atmosphère (air
froid) et à plus haute atmosphère (air chaud). Schéma issu de King et Turner (1997)
Tout en dévalant les pentes, le flux d’air en basse atmosphère échauffe la surface
par frottement, arrache la neige en surface, dont une partie va être sublimée, une par-
tie redeposée, et le reste sera transporté dans l’Océan Austral. Loewe (1970) estime
que 6% des précipitations annuelles en Antarctique sont immédiatement soufflées et
se retrouvent dans les océans. Cette contribution est très difficile à estimer, il s’agit
de la part d’humidité présente dans l’atmosphère, qui à un moment précipite, entre
en contact avec la surface sans y rester, et se retrouve de nouveau en suspension
dans l’atmosphère.
La circulation atmosphérique à l’échelle de la calotte polaire que l’on vient de
décrire produit des vents intenses en surface, notamment dans les régions côtières à
la limite des pentes abruptes du pourtour de l’Antarctique, et relativement constants
dans leur direction. Ainsi, Parish et Waight (1987) notent que l’Antarctique est le
continent pour lequel la constance des vents est la plus grande. La constance des
vents représente le rapport entre la moyenne du vecteur vent et l’intensité moyenne
du vent (un vent d’intensité constante mais dont le sens s’inverse a une constance
nulle). Ce sont ces vents qui sont en partie responsables de la formation des structures
de surface décrites auparavant. L’étude de la topographie de la calotte associée à
l’observation des structures de surface telles que les sastrugis (dont l’orientation
dépend des vents dominants) permet alors d’en déduire le cheminement dominant
des vents à l’échelle de la calotte polaire. Parish et Bromwich en 1987 ont ainsi établi
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une carte des vents hivernaux (figure 1.16). En été les vents sont moins intenses, mais
la carte est sensiblement la même qu’en hiver (Parish et Bromwich, 2007).
Les trajectoires des vents ainsi établies ont été testées avec le modèle de circula-
tion à deux couches. La topographie joue un rôle primordial concernant les trajec-
toires empruntées par les masses d’air au niveau de la surface. On distingue dans
certaines zones côtières des trajectoires qui se resserrent (zones de confluence), no-
tamment du côté de la Terre Adélie, de Terra Nova Bay ou dans le bassin du glacier
Lambert. Dans ces régions, les vents catabatiques sont plus puissants qu’ailleurs.
Cela explique en partie l’intensité des vents rencontrés par l’expédition de Dawson
dans les années 1912-1914.
Lorsqu’ils atteignent les côtes, les vents ne sont en toute rigueur plus cataba-
tiques, puisqu’il ne s’agit plus de flux s’écoulant par gravité, mais ils gardent géné-
ralement cette appelation en raison de leur origine.
La climatologie de l’Antarctique et des régions australes présente d’autres spéci-
ficités. Au nord de la côte du continent Antarctique se situe une ceinture dépression-
naire vers 66˚ de latitude Sud. Cette dépression n’est gênée par aucun élément topo-
graphique émergeant de l’Océan Austral. Celui-ci entoure l’Antarctique et contribue
à son isolement puisque les échanges de chaleur de part et d’autre de cette ceinture
via l’atmosphère ne se font que par agitation tourbillonaire, et non par convection
au moyen de grands courants atmosphériques (King et Turner, 1987). Le transfert
d’énergie des moyennes latitudes vers les hautes latitudes est alors moins efficace
qu’il ne l’est dans l’hémisphère nord. Au sud de cette dépression, le gradient de
pression engendre des vents orientés vers l’Est, tout comme les vents catabatiques
déviés par la force de Coriolis, et les vents de basses altitudes de ces régions résultent
de ce fait d’un couplage entre ces deux mécanismes.
Figure 1.16 – Vent en proche surface d’après Bromwich et al., 1987. Cette carte
a été déduite de la topographie de la calotte polaire (en considérant que les masses
d’air s’écoulent essentiellement par gravité le long des pentes en étant déviées par la
force de Coriolis), ainsi que de l’observation de l’orientation des sastrugis
Ainsi les vents violents observés dans les régions côtières ne sont pas unique-
ment liés aux écoulement catabatiques, mais résultent de l’interaction entre les vents
d’origine catabatique et les perturbations synoptiques. Bintanja (2001) estime ainsi
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qu’entre les régions en périphérie du continent, où les perturbations synoptiques do-
minent, et le plateau intérieur du continent où les vents de surface sont catabatiques,
il existe une région intermédiaire sous l’influence de ces deux types de mécanisme.
Au niveau des régions côtières, les vents catabatiques interagissent avec l’océan,
puisque dans certaines régions, notamment dans les zones de confluence où ils at-
teignent des vitesses maximales, ils repoussent la glace couvrant l’océan pour former
des polynyas (eau libre entourée de glace de mer) (Kurts et Bromwich, 1985). C’est
probablement la présence de ces polynyas qui a attiré les premières expéditions dans
les zones de confluence des vents. La plus faible densité de glace a facilité l’accès au
continent, mais il a ensuite fallu supporter les violentes tempêtes se succédant les
unes aux autres tout au long de l’année. N’étant plus recouvert de glace qui est un
excellent isolant, l’océan peut échanger de la chaleur avec l’atmosphère, se refroidir,
geler à nouveau jusqu’à ce que les vents repoussent la glace nouvellement formée et
ainsi de suite. Lorsque l’eau de mer gèle, le sel qu’elle contient est très vite relâché
dans l’eau située sous la glace. Du fait des vents qui repoussent sans cesse la glace
et permettent le refroidissement et le gel de la couche de surface des océans, il se
forme alors des masses d’eau très froides et salées, qui finissent par être suffisamment
lourdes pour plonger et alimenter les eaux profondes de l’océan Austral.
Les côtes de l’Antarctique accueillent les perturbations synoptiques déclinantes
venant des moyennes latitudes. L’essentiel des précipitations neigeuses du continent
Antarctique proviennent de ces systèmes dépressionnaires (King et Turner, 1989).
Lorsqu’ils évoluent en direction de l’intérieur du continent, ils se trouvent confrontés
aux pentes des régions côtières, ce qui les contraint à s’élever et subir un refroidis-
sement. L’humidité contenue dans ces systèmes se condensent alors, pour donner
un maximum de précipitations dans les régions côtières. L’intérieur de l’Antarctique
est considéré comme un désert froid avec moins de 50 mm (en équivalent eau) de
précipitations annuelles au sud de 75˚ Sud (Van Lipzig, 2002).
Pour conclure, l’Antarctique est en grande partie un désert froid (faibles pré-
cipitations) et est caractérisé par une circulation atmosphérique très particulière,
dont une composante essentielle sont les flux catabatiques qui interagissent avec la
circulation océanique et atmosphérique au nord du continent, et forment alors un
des mécanismes clefs régissant le système austral.
1.5 Observations de la surface de la calotte Antarc-
tique depuis l’espace
Comme cela a été évoqué lors de la description du principe de mesure altimé-
trique, les observations effectuées par radar sont sensibles à l’état de la glace. Il est
de ce fait important de mieux comprendre les mécanismes en jeu, et ce dans une
double perspective, déjà mise en avant par Partington et al. en 1989.
La première étant d’utiliser les mesures radiométriques pour retrouver les princi-
paux paramètres caractérisant l’état de la surface (taille des grains, rugosité, etc). La
seconde perspective réside dans l’interprétation des observations spatiales. Puisque
celles-ci sont affectées par les changements d’état de la surface, il est nécessaire
d’opérer des corrections afin de s’en affranchir.
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1.5.1 Inversion des mesures altimétriques pour l’étude des
propriétés de surface
Comme les mesures par radiomètres sont sensibles aux changements d’état de
la surface, des études ont été menées et des modèles conçus afin de déterminer les
propriétés de surface et de subsurface à partir des mesures radiométriques spatiales
(Partington et al., 1989, Lacroix et al., 2008, Rotschky et al., 2004). Les intérêts
sont multiples. Cela permet de suivre l’évolution des paramètres de surface grâce
aux techniques spatiales, et d’étudier avec une bonne couverture spatiale les modes
d’altération et d’enfouissement de la surface. On peut alors par exemple mieux in-
terpréter les carottages effectués en Antarctique (Van der Veen, 2009). Ou encore,
comme on vient de le décrire, l’état de la surface est parfois le résultat de son altéra-
tion par des conditions météorologiques spécifiques. A partir d’une bonne connais-
sance des structures de surface, ou de leur signature sur les mesures spatiales, on
peut alors espérer accéder à des informations d’ordre météorologique (Rémy et al.,
1990 et 1992).
Pour mieux comprendre les liens entre état de la surface et signal altimétrique,
des modèles d’inversion électromagnétiques existent. Partington et al. en avait dès
1989 conçu un prenant en compte une certaine rugosité distribuée aléatoirement,
ainsi que certaines propriétés de la neige, homogènes au sein de l’empreinte au sol du
satellite, mais pouvant varier linéairement avec la profondeur. Ce modèle tenait ainsi
compte du signal de volume, et révélait la difficulté de distinguer signal de surface
et signal de volume. Il existe ainsi des ambiguités dans l’inversion des paramètres
de forme d’onde pour retrouver les paramètres de surface, puisque plusieurs types
de manteau donnent des formes d’onde semblables (Féménias, 1993), tandis que des
signaux de volume identiques sous des reliefs de surface différents peuvent conduire
à des formes d’onde distinctes (Legrésy et al., 1995).
Ainsi, Partington et al. (1989) soulignent l’enjeu que représente une bonne connais-
sance des types de surfaces rencontrés sur les calottes polaires, ainsi que des condi-
tions sous lesquelles ces surfaces se développent, pour l’interprétation des données al-
timétriques. Ils remarquent en effet des comportements régionaux des formes d’onde,
qu’il est nécessaire de prendre en compte dans la conception des algorithmes de retra-
cking sous peine d’introduire des erreurs de plusieurs mètres (Ridley et Partington,
1988) dans les mesures de hauteur. Partington et al. ont ainsi (1989) analysé les
formes de l’écho radar pour différentes régions du Groenland et de l’Antarctique, et
mis en place un modèle d’inversion entre les propriétés de la forme d’onde et l’état
de la surface (taille des grains, rugosité, stratification). Ce modèle suppose que la
rugosité de la surface est distribuée aléatoirement au sein de l’empreinte au sol de la
mesure et suit une loi gaussienne. Or selon Legrésy et al. (1998), la rugosité à l’échelle
de cette empreinte n’est pas homogène. La rugosité module essentiellement le signal
de surface, et apporte une contribution plus ou moins significative en fonction de
l’importance du signal de volume enregistré au niveau du satellite.
Les observations micro-ondes (actives ou passives) ont été exploitées dans de
nombreuses études afin d’étudier la taille de grains de neige sur de grandes étendues
(Jin et al., 2008), les changements de direction des vents (Long et al., 2000) et/ou
d’intensité (Rémy et al., 1990, Rémy et al., 1992), l’évolution des paramètres de
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surface (Legrésy et al., 1998, Rotschky et al., 2006) ou encore les taux d’accumula-
tion (Drinkwater et al., 2001, Bindschadler et al., 2005, Rotchky et al., 2006). Ces
observations ont également été exploitées afin de contraindre les interpolations de
mesures in situ. En effet, une des difficultés majeures dans l’exploitation des données
in situ réside dans la détermination de la représentativité spatiale de ces données
(par exemple Monaghan et al., 2004 ou Arthern et al., 2006). Il est par suite diffi-
cile de valider les cartes à l’échelle de la calotte polaire obtenues par extrapolation
des mesures de terrain. La méthode la plus couramment utilisée est de comparer
plusieurs cartes entre elles (Arthern et al., 2006). Il est donc primordial que ces
cartes soient établies le plus rigoureusement possible. Si les mêmes données ou la
même méthodologie sont utilisées, les cartes contiendront des biais communs. La
confrontation des cartes basées sur l’exploitation de données in situ et celles basées
sur la modélisation permet de mettre en évidence de tels biais (Genthon et Krinner,
2001). La carte de taux d’accumulation faisant désormais référence a été établie par
Arthern et al.(2006) et s’appuie sur des observations in situ rigoureusement sélec-
tionnées ainsi que sur des observations micro-ondes et des données de température
pour construire une trame d’interpolation. Les observations spatiales micro-ondes
permettent ainsi d’établir des cartes à l’échelle de l’Antarctique, qui sont ensuite
validées localement lorsque d’autres types d’observations sont disponibles.
1.5.2 Bilan de Masse de l’Antarctique : Comment s’affran-
chir de la sensibilité de la mesure aux propriétés du
manteau ?
Puisque les observations spatiales sont affectées par les changements d’état de
la surface, il est nécessaire d’opérer des corrections afin de s’en affranchir. Ridley et
Partington (1988) estimaient ainsi que si les changements locaux de la forme d’onde
étaient ignorés lors du retracking, des erreurs pouvant atteindre plusieurs mètres
étaient introduites dans l’estimation de la topographie de la calotte polaire.
Les bilans de masse des calottes polaires effectués par altimétrie illustrent clai-
rement ce problème. Les estimations varient d’une étude à l’autre pour une raison
essentielle (Rémy et Parouty, accepté) : chaque auteur propose des théories et ap-
plique des corrections différentes au signal altimétrique pour qu’il ne soit plus entâché
d’erreurs liées aux changements d’état de la surface. Pour déduire des mesures al-
timétriques un bilan de masse précis, il faut non seulement corriger la mesure des
effets de pénétration, qui dépendent en partie de la densité de la couche supérieure du
manteau, mais également convertir les variations de volume en variations de masse,
ce qui dépend également de la densité des premiers centimètres du manteau. La
figure 1.17 très récente proposée par Allison et al. en 2009 récapitule les estimations
du bilan de masse de l’Antarctique les plus couramment cités, essentiellement établis
par méthodes altimétriques (suivi des variations de volume) et gravimétriques (suivi
des variations de masse).
La hauteur de la surface est calculée en fonction du temps mis par l’onde altimé-
trique pour se propager entre le satellite et la surface, et retourner au satellite après
réflection sur la surface. Plusieurs corrections sont apportées au signal.
Dans le cas de l’étude de la calotte polaire Antarctique, il faut notamment
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Figure 1.17 – Différentes estimations du bilan de masse de l’Antarctique d’après Al-
lison et al. (2009). La durée pour laquelle les tendances sont calculées correspondent
à l’étalement horizontal des cadres tandis que les incertitudes des estimations cor-
repondent à la hauteur des cadres. Les cadres noirs correspondent aux estimations
établies grâce aux mesures altimétriques : (5) Zwally et al., 2005 et (6) Wingham et
al., 2006 ; les cadres rouges aux estimations faites par étude des flux :(1) Rignot et
Thomas, 2002 (7) Rignot et al., 2008 ; et les cadres bleus aux estimations établies
par gravimétrie spatiale : (2) Ramillien et al., 2006 (3) Velicogna et Wahr, 2006,
(4) Chen et al., 2006, (8) Cazenave et al., 2009 ; ; et enfin, le cadre pointillé vert re-
présente l’estimation du bilan de masse de l’Antarctique établi dans le 4ème rapport
du GIEC (IPCC AR4, Solomon et al., 2007)
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prendre en compte l’élévation du socle rocheux qui se répercute sur l’élévation de
la surface du fait du rebond post-glaciaire. Au dernier âge glaciaire, la masse de la
calotte polaire était beaucoup plus importante qu’aujourd’hui, et elle pesait sur le
socle rocheux et le manteau sous-jacent. Il y a eu enfoncement du continent Antarc-
tique, et réhaussement des régions entourant la calotte. Maintenant que la calotte
est plus légère, le manteau se réajuste lentement ce qui a pour effet d’élever le socle
rocheux et la calotte reposant sur lui. Le soulèvement n’est que de quelques milli-
mètres par an, avec toutefois des régions qui s’élèvent plus rapidement que d’autres.
Dans les régions où l’accumulation est très faible, ce réhaussement n’est pourtant
pas négligeable en comparaison aux variations de hauteur dues à l’accumulation.
Comme le signal altimétrique enregistré n’est pas ponctuel (voir figures 1.3, 1.6(a)
et 1.1), le temps pris pour le calcul de la hauteur correspond au temps d’arrivée de la
demi largeur de front de montée. Si la forme d’onde varie, la hauteur mesurée varie
également. Ainsi, une partie des variations de hauteur mesurées sont liées à l’évo-
lution de la forme d’onde et sont alors corrélées aux variations de la puissance du
signal de retour enregistrée par le satellite (coefficient de rétrodiffusion). C’est pour
cela que notamment Wingham et al. (1998), Davis et al. (2005) ou encore Zwally et
al. (2005) corrigent les variations de hauteur en fonction des variations de coefficient
de rétrodiffusion. Leurs corrections diffèrent légèrement, et induisent des différences
dans l’estimation de l’évolution du volume de la calotte. Si en moyenne sur la calotte
polaire cette correction est minime, elle peut être localement significative (Zwally et
al., 2005). La comparaison avec d’autres sources de données permet de justifier les
corrections appliquées puisqu’à la station Byrd par exemple, les tendances calculées
après correction sont cohérentes avec une étude GPS, ce qui était loin d’être le cas
avant les corrections (Zwally et al., 2005). De plus, cette correction permet de s’af-
franchir d’un certain niveau de bruit, en améliorant la régularité du cycle saisonnier
(Zwally et al., 2005) et permet d’éliminer les variations de hauteur aberrantes (Davis
et al., 2004).
Alley et al. (2007) note cependant que les propriétés du manteau sont susceptibles
d’évoluer avec le temps, sous l’effet du changement climatique ou de la variabilité
naturelle du climat (Bindschadler et al., 2000). Cela affecterait la forme d’onde
dans son ensemble, et donc le coefficient de rétrodiffusion de même que la hauteur
mesurée. Ces corrections seraient alors suscpetibles de masquer une partie du signal
réel. Elles sont cependant nécessaires pour obtenir des variations de hauteur mesurées
par altimétrie cohérentes avec les autres sources d’observation (Davis et al., 2004).
L’altimétrie permet d’étudier l’évolution de la topographie des calottes polaires,
et donc les variations de volume. Dans le but d’en déduire un bilan de masse, il
est nécessaire de connaître l’évolution dans le temps de la densité de la couche
supérieure du manteau neigeux. C’est-à-dire qu’il faut distinguer les variations de
hauteur causées par les processus de densification du manteau neigeux des variations
causées par l’augmentation ou la diminution de la quantité de neige. Ainsi, dans leur
étude de 2005 Zwally et al. prennent en compte un modèle de compaction de la neige
basée sur un historique de température de 20 ans, et calculent ainsi un bilan de masse
et non pas uniquement un bilan de volume.
Plus récemment, Li Jun et Zwally ont reconstitué un historique des températures
du manteau obtenues par observations spatiales entre les années 1982 et 2003 et
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les ont pris en compte dans un modèle de compaction. Leur modèle tient compte
de l’évolution de la densité de neige en fonction de la température : mécanismes
de compaction, impact de la fonte et du regel sur la densité de la glace, etc... Ce
modèle leur a permis d’expliquer les variations saisonnières de la hauteur mesurée
par altimétrie (période) en terme de compaction et d’affiner le bilan de masse des
calottes polaires établi par altimétrie.
Conclusion et Objectifs
Nous avons dans ce chapitre décrit le fonctionnement d’un altimètre radar, l’inté-
rêt que représente cet instrument pour l’étude des calottes polaires, mais également
ses limites. L’altimètre, à la différence des capteurs optiques, n’est pas perturbé par
la présence de nuages. Il permet alors d’acquérir des observations avec une bonne
résolution spatiale, et une répétitivité satisfaisante. L’altimètre a permis d’établir
une topographie précise de l’Antarctique (Rémy et al., 1999), et plusieurs études
ont montré le potentiel de cet instrument pour suivre l’évolution temporelle de la
masse de glace de la calotte polaire Antarctique (Wingham et al., 1998, Davis et al.,
2004, Zwally et al., 2005). Cependant, il existe des limites, sources d’imprécisions
des bilans de masse effectués par altimétrie. Tout d’abord, les mesures sont pertur-
bées lorsque la pente de la surface est trop importante. C’est le cas dans les régions
côtières de l’Antarctique. Or ce sont dans ces régions que les précipitations sont les
plus importantes et que les processus dynamiques sont actifs. Ensuite, l’altimètre
ne permet pas de couvrir les plus hautes latitudes, et les informations concernant
les régions au Sud de 82˚ S manquent. Enfin, les ondes altimétriques pénètrent sous
la surface de la calotte, d’une profondeur difficile à estimer puisqu’elle varie dans
l’espace comme dans le temps.
Ces variations de l’interaction entre l’onde et la surface se reflètent dans la forme
de l’écho enregistré. Nous avons par ailleurs décrit la sensibilité de cette forme d’onde
aux propriétés de la surface et de la subsurface. Les mécanismes ne sont pas simples,
et l’inversion de la forme d’onde pour retrouver les propriétés de surface est délicate
puisque différents paramètres peuvent avoir la même influence sur la forme d’onde. Il
devient alors intéressant d’étudier l’écho altimétrique dans deux fréquences distinctes
et d’exploiter la sensiblité qui est propre à chaque fréquence.
La sensibilité de l’onde altimétrique aux propriétés du manteau neigeux forme un
enjeu double. D’un côté, les observations altimétriques peuvent être exploitées pour
retrouver les propriétés du manteau neigeux. D’un autre, cette sensibilité est source
d’incertitude dans l’estimation du bilan de masse de l’Antarctique par altimétrie
(Rémy et Parouty, soumis).
Il est donc primordial de comprendre au mieux cette sensibilité, et notamment
de comprendre comment la forme d’onde évolue en réponse aux changements de
propriétés du manteau neigeux, afin d’afiner la précision des bilans de masse par
altimétrie et de déduire des informations météorologiques de la forme d’onde altimé-
trique. Il est pour cela nécessaire d’avoir des informations sur l’état de la surface, et
sur son évolution. Hormis pour certains paramètres que l’on peut restituer grâce aux
observations spatiales, cet état de la surface est relativement méconnu à l’échelle de
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la calotte, du fait de son étendue, de son isolement et des rudes conditions clima-
tiques qui y règnent.
Nous avons également vu que l’état de la surface évoluait en réponse aux condi-
tions météorologiques régnant à la surface de la calotte polaire. Les précipitations
neigeuses et la températures préconditionnent la surface qui est ensuite essentiel-
lement modelée par les vents, essentiellement catabatiques. Nous allons alors nous
intéresser à la sensibilité de la forme d’onde aux variations de conditions de vents.
Le problème n’est pas simple, il est ainsi nécessaire que les vents altèrent d’une fa-
çon ou d’une autre l’état de la surface pour que cela soit détectable par altimétrie.
Mather (1962) note qu’une certaine persistance des vents est nécessaire pour former
les sastrugi. Une fois ceux-ci formés, on peut se demander comment évolue la surface
si les vents s’intensifient, ou au contraire s’apaisent.
Nous aurons donc besoin d’information sur les conditions météorologiques à la
surface de la calotte polaire. Les modèles atmosphériques, et plus particulièrement
les réanalyses, depuis l’arrivée des satellites et la possibilité d’assimiler les obser-
vations spatiales permettent d’obtenir des informations relativement fiables sur les
conditions météorologiques en Antarctique. Nous avons dans ce chapitre présenté les
caractéristiques des modèles que nous utiliserons, ainsi que les enjeux et difficultés
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54 Chapitre 2 – Observations altimétriques
Nous étudions dans ce chapitre la variabilité des observations altimétriques, dans
l’espace comme dans le temps. L’objectif est d’identifier les échelles caractéristiques
des changements d’état de la surface visibles par altimétrie. Nous utilisons pour
cela différentes méthodes, décrites dans la première section de ce chapitre. Elles
sont d’abord appliquées aux observations altimétriques le long d’une trace, c’est-à-
dire selon une seule direction, avec une résolution spatiale très fine (une observation
tous les 330m). Ensuite, nous étudierons la variabilité des observations altimétriques
moyennées sur une grille régulière couvrant la totalité de la calotte polaire Antarc-
tique.
2.1 Méthodes employées pour l’étude de la variabi-
lité
2.1.1 Rayons de décorrélation
– Rayon de décorrélation spatiale
Un rayon de décorrélation spatial se calcule en corrélant les variations spatiales
d’une variable aux variations de cette même variable en un point de référence. Nous
étudions ensuite l’évolution de cette corrélation pour différents points en fonction
de la distance au point de référence. Nous considèrons les variations de la variable
V en fonction de la distance d par rapport au point de référence d0 (Vd0(d)). Pour
étudier le rayon de décorrélation spatial nous calculons les corrélations entre Vd0(d)
et Vdi(d), et construisons ainsi une fonction décrivant l’évolution de ces corrélations
au fur et à mesure que le point di s’éloigne du point d0. Nous obtenons donc une
fonction fd0(di), qui a priori décroît avec la distance séparant d0 et di. Le rayon
de décorrélation spatial correspond alors à la distance |d0, di| au-delà de laquelle les
valeurs prises par la fonction f passent en dessous d’un certain seuil. Cela correspond
à la distance comptée à partir de d0 au delà de laquelle la variable V initiale n’est
plus corrélée dans l’espace avec elle-même. Ce rayon de décorrélation se calcule en
prenant tous les points de l’espace étudié comme point de référence d0 ce qui permet
de cartographier ensuite le rayon de décorrélation spatial.
Nous ne calculons pas ce rayon ici. Rémy et al. en 1989 ont montré que ce rayon
de décorrélation pour les observations altimétriques était de l’ordre de 20 km et
correspondait à la longueur d’onde d’ondulations de la surface. Nous nous intéressons
davantage à l’évolution temporelle des observations altimétriques, et à leur lien avec
les changements d’états de la surface en réponse aux conditions météorologiques à
la surface de la calotte polaire Antarctique.
2.1. Méthodes employées 55
– Rayon de décorrélation temporelle
Le rayon de décorrélation temporel correspond au temps au bout duquel une
série temporelle n’est plus corrélée avec elle-même. Dans le cas des observations
altimétriques ENVISAT, nous calculons pour c cycles la corrélation entre la série
temporelle initiale associée à un point S(t > c0) et la même série temporelle décalée
de c cycles S(t > (c0 + c)). c varie de 0 à 10 cycles, ce qui correspond à l’analyse de
la décorrélation temporelle sur une année d’observation.
Dans le cas où il existe des variations à l’échelle annuelle comme c’est le cas
dans les observations altimétriques, la corrélation décroît lors des premiers mois,
avant d’augmenter à nouveau pour atteindre un pic au bout d’un an. Le calcul du
rayon de décorrélation temporel prend uniquement en compte la première phase
de décroissance, avant que la corrélation ne s’améliore du fait de la périodicité des
observations. Le rayon de décorrélation temporel que nous calculons correspond au
temps au bout duquel la corrélation devient inférieure à une valeur seuil.
Nous supposons que la première phase de décroissance de la corrélation suit une
loi gaussienne. Nous notons Cor(t > c0, t > c0+c) ou pour simplifier Cor(c0, c0+c) la
corrélation entre une série temporelle initiale, et la même série temporelle décalée de
c cycles. Nous cherchons la valeur Rdt la mieux adaptée pour représenter la phase de
décroissance de cette corrélation sous la forme Cor(c0, c0 + c) = exp(− cRdt ). Lorsque
c = Rdt on obtient Cor(c0, c0 + c) = exp(−1) = 0.37. Nous cherchons alors c1 et
c2 tels que Cor(c0, c0 + c1) > 0.37 et Cor(c0, c0 + c2) < 0.37. Cela nous donne la
valeur du cycle pendant lequel le rayon de décorrélation est atteint. Pour obtenir
une valeur plus précise de ce rayon une droite afine du type a× x + b est ajusté. a
et b vérifient alors :
a =
Cor(c0, c0 + c2)− Cor(c0, c0 + c1)
35(c2 − c1)
b =
c2 × Cor(c0, c1)− c1 × Cor(c0, c2)
35(c2 − c1)
Nous obtenons la valeur du rayon de décorrélation temporelles pour Rdt = 0,37−ba .
– Rayon de décorrélation spatio-temporelle
Le rayon de décorrélation spatio-temporel permet d’évaluer une taille caracté-
ristique des structures spatiales évoluant dans le temps à la surface de la calotte
et détectables par altimétrie. Pour deux points séparés d’une distance ∆, nous pre-
nons en compte toutes les observations effectuées au cours des cycles et calculons
la corrélation entre ces deux séries temporelles. Nous la comparons ensuite à une
valeur seuil ; si elle est inférieure à la valeur seuil, alors ∆ est supérieur au rayon
de décorrélation, et si elle est supérieure, ∆ est inférieur. Le rayon de décorrélation
représente ainsi une distance en-deça de laquelle il existe une très bonne cohérence
temporelle entre les observations.
Dans la pratique, plusieurs hypothèses sont nécessaires pour calculer le rayon de
décorrélation spatio-temporel.
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Nous calculerons des rayons de décorrélation moyens pour toutes les directions
envisagées. Nous ne mettrons ainsi pas en évidence les directions privilégiées qui
peuvent exister pour certaines structures au sein de la calotte, comme par exemple
celles résultant de la présence d’éléments topographiques tels que la chaîne de mon-
tagnes transantarctique, les vallées concentrant les masses d’air, ou encore la présence
des océans encerclant la calotte. Par extension, lorsque nous étudierons les données
le long d’une trace, nous conserverons le terme “rayon” alors que nous n’aurons plus
qu’une seule direction, avec deux sens de déplacement.
Le rayon de décorrélation spatio-temporel peut être calculé par différentes mé-
thodes, ce qui peut conduire à des valeurs moyennes différentes, mais ne devrait pas
avoir d’influence sur la répartition des valeurs, et devrait donc permettre d’identifier
les zones à plus faible ou à plus fort rayon de décorrélation.
La définition d’un rayon de décorrélation suppose que la corrélation entre deux
séries temporelles en fonction de la distance séparant ces deux points décroit en
suivant une loi gaussienne (Correlation(x(t), y(t))2 = exp(−∆2x,y
R2d
) où ∆x,y représente
la distance séparant les points x et y). Le rayon de décorrélation correspond à la
meilleure valeur possible pour Rd.
Dans les données qui nous intéressent, la décroissance de la corrélation en fonction
de la distance ressemble effectivement à une gaussienne pour la plupart des régions,
sans être parfaite. Il est donc nécessaire d’utiliser une méthode suffisamment robuste
pour ne pas biaiser les résultats du fait de l’éventuelle présence de bruits ou de sauts
dans la relation étudiée.
Lorsque l’on étudie les données de l’ensemble de la calotte polaire calculées sur
une grille régulière en longitude et latitude, il nous faut calculer les corrélations en
fonction de la distance d’éloignement, et nous choisissons de prendre un pas de 10km.
Ce n’est pas nécessaire lorsque l’on étudie les données le long de la trace, puisqu’elles
sont déjà espacées régulièrement en distance (tous les 330m). Pour un point donné
x, nous calculons la corrélation moyenne des points situés dans toutes les directions
possibles pour chaque intervalle de distance. Ensuite, nous calculons l’intégrale entre
0 et R de la valeur de la corrélation (ou la somme puisque l’on utilise un pas discret),
ce qui a pour effet de lisser la courbe liant la corrélation à la distance.
Nous avons une fonction Correlation(x(t), y(t))2, que nous allons désormais no-
ter de manière simplifiée Cor(x, y), et nous supposons qu’elle décroit exponentiel-
lement en fonction de la distance entre x et y. On note Cori(x, y) la moyenne des
corrélations entre un point x et tous les points y distants de x d’un certain intervalle
caractérisé par i (entre i×δx,y et (i+1)×δx,y, avec δx,y = 10km pour l’étude globale


























Nous calculons donc pour des valeurs croissantes de R (pour R = i×δx,y, i = 1, ...)








qui décroit (sans saut lié au bruit) lorsque R augmente, et la valeur Rd est obtenue





2.1.2 Etude de la saisonnalité
Les observations altimétriques présentent un cycle annuel plus ou moins marqué.
Nous allons alors chercher des courbes de la forme
α cos(ω × t− φ) + β × t+ γ
avec t exprimé en jours et ω égal à 2pi
365
pour obtenir un cycle annuel.
Nous calculons les paramètres α, β, γ et φ en minimisant l’écart au sens des
moindres carrés avec les séries temporelles des paramètres de forme d’onde. Le calcul
d’une telle courbe est toujours possible, et il est important de quantifier à quel
point cet ajustement d’un cycle annuel doté d’une tendance est proche de la série
temporelle initiale. Pour cela, nous calculons la corrélation entre la courbe ajustée
et les observations. Nous pouvons ensuite étudier, lorsque cela est pertinent, les
caractéristiques du cycle annuel calculé en cartographiant les principaux paramètres
de ce cycle, à savoir l’amplitude du signal annuel, la phase et la tendance, que
nous exprimerons pour plus de lisibilité en terme de tendance annuelle. La phase a
été déterminée de sorte que la valeur du cycle annuel soit maximal quand t = φ
ω
.
Nous représenterons lors des études de la phase du cycle saisonnier ces valeurs de φ
ω
,
exprimées en jours ou en mois à compter du 1er janvier. Nous déterminons ainsi la
date à laquelle le paramètre étudié est maximal.
2.1.3 Analyse en composantes principales
L’analyse en composantes principales fournit des informations sur la variabilité
contenue dans les différents paramètres de forme d’onde, et les liens entre ces pa-
ramètres. Nous considérons les observations altimétriques point par point, et pour
chacun de ces points géographiques prenons en compte sept paramètres de forme
d’onde, et menons une analyse en composantes principales.
Nous allons prendre en compte les paramètres de forme d’onde en bande Ku (coef-
ficient de rétrodiffusion, largeur du front de montée et pente du flanc descendant),
puisque cette fréquence présente l’avantage d’avoir été utilisée, et de continuer à être
utilisée sur d’autres satellites (ERS-1&2, Cryosat). Contrairement aux mesures en
bande S, les mesures en bande Ku par ENVISAT sont actuellement toujours effec-
tuées. Il est donc intéressant de comprendre comment les paramètres de forme d’onde
en Ku réagissent et varient dans le temps. Utiliser, en plus des trois paramètres pré-
cédents, les paramètres en bande S ainsi que la différence entre les paramètres Ku
et S serait redondant, on choisit alors de prendre en compte les différences entre pa-
ramètres, au détriment des paramètres de forme d’onde en bande S, qui contiennent
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l’information fournie par la bande S, et mettent en valeur les différences entre les
deux fréquences. Nous incluons, en plus des trois paramètres caractérisant la forme
d’onde, la différence de hauteur mesurée entre les deux fréquences.
Nous avons alors sept paramètres de forme d’onde pour lesquels nous allons
définir les modes de variabilité temporelle. Nous commençons par évaluer le nombre
de modes significatifs, et exploitons les résultats obtenus pour les principaux modes.
Nous cherchons à identifier des structures spatiales, c’est-à-dire des régions pour
lesquelles le signal altimétrique présente des caractéristiques communes, témoignant
d’une même évolution dans le temps des propriétés de surface et de subsurface.
Pour ces régions, l’analyse en composantes principales devrait fournir des modes de
variabilité proches.
Un mode de variabilité correspond à une relation linéaire particulière liant les
variables étudiées, qui sont ici des paramètres de forme d’onde altimétrique. Nous
cherchons à regrouper les points pour lesquels ces relations linéaires sont similaires.
Les coefficients engendrant cette relation linéaire forment des vecteurs, qui sont les
vecteurs propres de la matrice de corrélation des différents paramètres de forme
d’onde pris en compte. On ne considère que des vecteurs unitaires, dont on force
la direction pour qu’ils soient tous dans un même demi-espace de l’espace à sept
dimensions formé par les vecteurs propres. On va considérer que des vecteurs sont
proches les uns des autres lorsque leur produit scalaire est supérieur à 0.96. D’un
point de vue géométrique cela signifie que les vecteurs sont dans un cône entourant
le vecteur de référence d’angle au sommet inférieur à 15˚ . Ce critère est relativement
sélectif et permet de grouper des points ayant des modes de variabilité très similaires.
Ainsi, la première étape pour regrouper les points ayant des modes de variabi-
lité proches est de sélectionner des vecteurs de référence, représentatifs d’un mode
commun à un maximum de points. Nous vérifions alors que les intersections entre
les cônes associés aux vecteurs de référence sont nulles. Il reste ensuite à grouper les
vecteurs proches de chacun de ces vecteurs de référence.
2.2 Variabilité des observations altimétriques le long
de la trace : exemple de la trace n˚ 86
2.2.1 Visualisation de la trace
La trace 86 s’étend entre les points de coordonnées géopgraphiques 159.2˚ E,71.8˚ S
et 95.3˚ E,81.5˚ S et est représentée sur la figure 2.1. Nous excluons de l’étude la
partie de trace couvrant les plateformes de glace de mer (hiver) (ou l’océan (été)
ainsi que les premiers kilomètres couvrant la calotte polaire, car sur cette partie la
topographie est pentue et les données bruitées, ce qui ne permet pas d’en retirer
des paramètres caractéristiques de l’état de la surface glacée. Nous nous intéressons
ainsi uniquement au segment de trace couvrant le plateau de l’Antarctique de l’Est,
à partir de la région de la Terre Victoria jusqu’à l’intérieur de la calotte polaire. La
trace est constituée de 4900 points distants d’environ 330m et couvrant ainsi plus de
1500 km. Nous disposons pour étudier cette trace de 55 cycles de mesures effectués
par ENVISAT en bi-fréquence, ce qui représente un peu plus de 5 ans d’observations,
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à raison d’un cycle d’observation tous les 35 jours.
Figure 2.1 – Visualisation de l’emplacement de la trace 86
2.2.2 Corrections effectuées
D’un cycle à l’autre, le satellite ne survole pas exactement les mêmes endroits,
la trace peut se décaler d’une distance allant jusqu’à 1 kilomètre dans la direction
perpendiculaire à la trace. Parfois, en cas de dérive, ce décalage est plus important
et peut atteindre 2 km. L’empreinte au sol de l’onde altimétrique couvre un disque
d’une dizaine de kilomètres de diamètre. Pour interpréter la variabilité dans le temps
et le long de la trace, il faut établir des corrections afin d’obtenir pour chaque point
le long de la trace une mesure par cycle se rapportant toujours à la même empreinte
au sol. Cette correction est d’autant plus nécessaire que la surface est pentue ou
accidentée. En moyenne sur l’intérieur de la calotte, la pente est de 2 m pour 1 km
(Parish et al., 1987). Elle peut atteindre 10 m ou même 100 m pour 1 km dans les
50 premiers kilomètres du pourtour de la calotte polaire (Parish et al., 1987).
Par conséquent, pour chaque point de la trace, les mesures de tous les cycles sont
prises en compte, et l’on suppose que l’état de la surface est suffisamment stable dans
le temps pour ajuster sur l’ensemble des mesures faites au cours du temps une forme
biquadratique de laquelle on déduit la valeur des paramètres de forme d’onde au
même endroit pour tous les cycles.
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2.2.3 Etude de la variabilité
Nous nous intéressons pour commencer à la variabilité spatiale, puis temporelle
des paramètres de forme d’onde constituant deux informations complémentaires dans
l’analyse des données le long de la trace.
2.2.3.1 Variabilité spatiale le long de la trace
La figure 2.2(a) présente les variations des différents paramètres de forme d’onde
le long de la trace. Chaque valeur représente la moyenne calculée sur l’ensemble des
cycles. Nous pouvons dès lors remarquer que le paramètre représentant la pente du
flanc descendant est un paramètre très bruité, pour lequel il est difficile d’observer
des variations le long de la trace. Cette remarque est valable dans les deux fréquences,
S et Ku.
Nous avons représenté la différence entre la hauteur déduite des mesures en bande
Ku et celle provenant de la bande S, et malgré le niveau de bruit, là encore relative-
ment important, il est évident que cette courbe présente de grandes similarités avec
la courbe représentant la différence entre les valeurs de largeur de front de montée
en bande S et en bande Ku. Cela vient du mode de calcul de la hauteur de surface,
qui se déduit du temps mesuré entre l’émission de l’onde et l’enregistrement de la
demi-largeur de front de montée. Ainsi, pour une surface plane et bien réfléchissante
les variations de différence de hauteurs mesurées entre les deux fréquences seraient
parfaitement corrélées avec les différences de largeur de front de montée. Pour des
surfaces plus complexes, le calcul du paramètre de front de montée se base sur une
forme a priori de l’écho radar, et peut légèrement différer de la largeur effective du
front de montée. Cela est notamment le cas lors de la présence de signal de volume
dans l’écho radar.
Les courbes du coefficient de rétrodiffusion montrent des variations le long de la
trace assez nettes, faisant alterner des régions à fort coefficient de rétrodiffusion et
des régions où il est plus faible. Les valeurs prises par le coefficient de rétrodiffusion
s’étalent entre 2 dB et 10 dB, ce qui représente un rapport de puissance de plus
de 6 entre les valeurs minimales et maximales. On remarque des variations parfois
brusques, notamment vers les régions côtières où l’on passe de 4 dB à 8 dB très
rapidement, c’est-à-dire que la puissance du signal est multipliée par 2,5 sur ce
tronçon.
A cette alternance s’ajoute une tendance nette, présente dans la bande Ku ainsi
que dans la bande S, avec un signal plus fort dans les régions intérieures. Un coef-
ficient de rétrodiffusion plus fort peut s’expliquer par une surface plus lisse, une
stratification plus fine ou encore des grains de neige plus petits. Le tableau 2.1 ré-
capitule les évolutions des variables météorologiques au fur et à mesure que l’on
s’éloigne des régions côtières. Les gradients de température, précipitations ou vents
ont un impact sur l’état du manteau neigeux en surface, et les principales caracté-
ristiques sont également mentionnées dans le tableau 2.1.
Nous rappelons maintenant l’impact des changements de propriétés du manteau
neigeux sur le coefficient de rétrodiffusion.
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(a) Moyennes des paramètres de forme d’onde le long de la trace 86
(b) Moyennes avec barres d’erreurs représentant pour chaque point +/- l’écart type
Figure 2.2 – Moyennes et Ecarts Types sur l’ensemble des cycles de ENVISAT pour
les paramètres de forme d’onde le long de la trace 86. "Sigma" est exprimé en dB,
le "Front" en mètres et le "Flanc" en 106s−1
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Evolution de différents paramètres de surface de la côte vers l’intérieur du continent
Variable météorologique Impact sur l’état de la surface
Stratification Taille des Grains Rugosité
Vents ↘ × × ↘
Accumulation ↘ ↗ ↗ ×
Température ↘ × ↘ ×
Table 2.1 – Evolution des conditions météorologiques de la côte vers l’intérieur
du continent Antarctique, et leur impact sur les principales propriétés du manteau
neigeux. Les croix signifient que l’effet est indéterminé, ou complexe.
– Evolution de la rugosité :
La rugosité de surface dépend de la présence ou non de structures (ondulations de
différentes longueurs d’onde) créées par les vents. Or les vents sont réputés pour être
plus faibles au niveau du plateau intérieur de l’Antarctique de l’Est que dans les
régions côtières. Les vents se faisant plus intenses à l’approche des côtes, la rugosité
de surface est également plus importante dans les régions côtières. Le coefficient de
rétrodiffusion est alors plus faible dans les régions côtières.
– Evolution de la stratification :
Les plus fortes valeurs de coefficients de rétrodiffusion sont également attribuables à
une stratification plus fine, entraînant des réflexions à chaque changement de densité
sur la verticale du manteau neigeux. Le signal de volume est alors plus fort que dans
un milieu homogène en densité dans lequel le signal est essentiellement diffusé.
Le gradient de stratification peut également expliquer la tendance dans le coef-
ficient de rétrodiffusion puisque l’accumulation de neige étant faible au niveau du
plateau, on y mesure une très forte stratification (Eisen et al., 2008).
– Evolution de la taille des grains :
La taille des grains de neige est un paramètre qui a lui aussi une influence sur
le coefficient de rétrodiffusion en contrôlant la diffusion au sein de la subsurface.
Or la taille des grains de neige varie elle-même en fonction de la température et
du taux d’accumulation. Plus la température est basse (régions intérieures) plus
les grains sont petits et moins il y a de diffusion, donc moins de signal réémis.
En revanche, plus l’accumulation est faible (ce qui est encore le cas des régions
intérieures), plus les grains sont gros, et donc plus la diffusion est faible. Nous avons
ici deux mécanismes responsables de l’évolution de la taille des grains de neige qui
s’opposent pour expliquer les variations de taille des grains à l’échelle du continent
Antarctique.
A l’impact des propriétés de surface, il faut ajouter l’effet des pentes, qui s’accen-
tuent à mesure que l’on se rapproche des côtes et qui sont responsables d’une perte
de signal, et donc potentiellement d’une diminution du coefficient de rétrodiffusion.
Le comportement de la courbe représentant la différence entre les coefficients de
rétrodiffusion dans les deux fréquences suit les variations de la courbe en bande S
(de plus forte amplitude), modulées par les variations en bande Ku sur la première
partie de la trace. La décroissance sur la partie la plus au sud de la trace montre que
la tendance observée précédemment est plus marquée en bande Ku qu’en bande S.
2.2. Variabilité le long de la trace 63
Ceci va dans le sens des deux hypothèses faites précédemment, puisque les change-
ments de rugosité à petite échelle n’influencent pas les mesures en bande S (Lacroix,
2007). Les surfaces paraissent plus lisses à grande longueur d’onde, et en bande S,
la surface est toujours vue comme lisse même si des variations de micro-rugosité
surviennent (Lacroix, 2007). De même, les grains paraissent toujours plus petits en
bande S. C’est-à-dire que plus la longueur d’onde est importante, plus les objets
sont vus comme étant petits. D’après Lacroix (2007), la variation de la taille des
grains n’affecte pas les mesures en bande S, et au niveau de la subsurface, seuls les
changements de stratification peuvent être responsables d’une variation de signal en
bande S. La bande Ku est alors sensible à un plus grand nombre de paramètres dont
les effets s’ajoutent pour faire augmenter les valeurs du coefficient de rétrodiffusion
de la côte vers l’intérieur du plateau de l’Antarctique de l’Est. Cela expliquerait une
plus forte tendance du signal en bande Ku.
La courbe de front de montée en bande Ku présente alternativement des niveaux
de bruits plus ou moins élevés, qui coincident avec le niveau de bruit de la courbe
représentant la pente du flanc descendant en bande Ku. On peut remarquer que les
régions à très forte variabilité pour ces deux paramètres coincident avec les régions
pour lesquelles le coefficient de rétrodiffusion décroit.
La figure 2.2(b) reprend ce qui était représenté sur la figure 2.2(a), en y ajoutant
des écarts types sous forme de barres d’erreur. La figure 2.2(a) représente, point par
point, les moyennes temporelles des différents paramètres de forme d’onde. L’ajout de
barres d’erreurs permet d’évaluer si la moyenne est représentative des valeurs prises
par les paramètres au cours des cycles d’observations. Un faible écart témoigne que
les valeurs des paramètres sont toujours proches de la valeur moyenne, alors qu’un
écart type élevé indique que la valeur moyenne est peu représentative des valeurs
effectivement prises, et qu’il est alors illusoire d’analyser les variations moyennes des
paramètres le long de la trace, puisqu’elles sont peu représentatives des variations
observables au cours d’un même cycle d’acquisition de données du satellite.
Sur la plupart des graphiques, exceptés ceux représentant le coefficient de rétro-
diffusion, la représentation des écart types couvrent les variations moyennes que l’on
peut observer le long de la trace, sans toutefois les dépasser. La comparaison des
figures 2.2(a) et 2.2(b) montre que la variabilité temporelle est moins importante
que la variabilité spatiale, ce que l’on va confirmer dans le paragraphe suivant.
Il est clair que les paramètres de forme d’onde évoluent en fonction des propriétés
de surface de la calotte polaire. Ces propriétés évoluent ainsi plus nettement dans
l’espace, même sur de courtes distances, qu’au cours des saisons. Il existe donc des
caractéristiques de surface locales, relativement stables dans le temps.
2.2.3.2 Variabilité dans le temps
Nous moyennons désormais les valeurs des paramètres pour toute la trace, et
étudions les variations au cours des cycles de cette moyenne. Un cycle annuel se
distingue nettement sur les 5 ans d’observations disponibles, mis en évidence par la
courbe en pointillé vert sur la figure 2.3(a). Nous analyserons par la suite les cycles
saisonniers pour chacun des points le long de la trace. Sur la courbe moyenne, une
variabilité interannuelle est présente, qui se remarque lorsque les pics des observa-
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(a) Moyennes des différents paramètres pour chacun des cycles d’observation. Les croix
représentent les date de milieu de cycle, les courbes en pointillé vert correspondent à l’ajus-
tement d’un cycle saisonnier sur l’ensemble de la période.
(b) Moyennes avec barres d’erreurs représentant pour chaque cycle +/- l’écart type
Figure 2.3 – Moyennes et Ecarts Types des valeurs prises par les paramètres de
forme d’onde sur la trace 86 pour chacun des cycles ENVISAT. "Sigma" est exprimé
en dB, le "Front" en mètres et le "Flanc" en 106s−1
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tions ne coincident pas avec les pics du cycle annuel ajusté, mais cette variabilité
est essentiellement causée par une forte tendance, négative pour le coefficient de
rétrodiffusion en bande Ku, la largeur du front de montée en bande S, et dans une
moindre mesure la pente du flanc descendant en bande S. A l’inverse, on observe
une tendance positive pour le coefficient de rétrodiffusion en bande S, la largeur du
front de montée en bande Ku et également, mais toujours en étant moins marquée,
la pente du flanc descendant en bande Ku. L’amplitude calculée du cycle saisonnier
de la différence de hauteur entre les bandes Ku et S est faussée par la présence de
deux pics aux cycles 11 et 62
Comme il a été fait à la section précédente, des barres d’erreur représentant
l’écart type des valeurs prises par les paramètres pour un cycle sur toute la trace
sont ajoutées sur la figure 2.3(b). Pour le coefficient de rétrodiffusion comme pour
la largeur du front de montée, cet écart type dépasse fortement l’amplitude des
variations de la moyenne temporelle et demeure relativement constant au cours des
cycles, montrant qu’il existe une large variabilité spatiale pour tous les cycles.
2.2.3.3 Synthèse
Nous constatons ici que la variabilité est bien plus importante dans l’espace que
dans le temps. La moyenne sur 55 cycles des valeurs des paramètres de forme d’onde
évolue notablement le long de la trace, et les écarts types calculés montrent qu’en
général ces moyennes sont bien représentatives des valeurs prises par les paramètres
sur l’ensemble des 55 cycles. Ce constat est complété par l’observation des moyennes
des paramètres sur l’ensemble de la trace qui évoluent peu au cours des cycles, alors
que pour un même cycle, les valeurs des paramètres évoluent significativement tout
au long de la trace.
La trace 86 traverse le plateau de l’Antarctique de l’Est, réputé pour être relati-
vement plat, mais sur lequel on observe la présence de structures de surface, à plus
ou moins grande échelle. Ce sont probablement ces reliefs présents à la surface de la
calotte qui est à l’origine de la large variabilité spatiale observée dans les paramètres
de la forme d’onde de l’écho altimétrique. Ceux-ci sont en effet sensibles aux élé-
ments topographiques (Legrésy et al., 1997), de même qu’aux propriétés de la neige
telles que densité ou taille des grains.
2.2.4 Etude de la présence de cycles annuels dans les para-
mètres de forme d’onde
Lors de l’étude de la variabilité temporelle des paramètres de forme d’onde nous
avons remarqué la présence d’un cycle annuel. Il parait donc pertinent d’évaluer si
un tel cycle existe en chacun des points le long de la trace, et quelles en sont les ca-
ractéristiques. Nous ajustons donc pour chacun des points le long de la trace et pour
les différents paramètres de forme d’onde étudiés un cycle saisonnier. Nous calculons
la corrélation entre ces cycles saisonniers et les séries temporelles initiales (figure 2.4
afin d’évaluer à quel point la représentation des variations temporelles par un cycle
annuel est judicieux ou non. Nous observons les variations de l’amplitude (figure 2.5)
et de la phase (figure 2.6) de ces cycles saisonniers. Nous évaluons également si il y
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a des variations de tendance (figure 2.7) d’un point à l’autre.
Figure 2.4 – Corrélations entre les cycles saisonniers ajustés et les séries tempo-
relles initiales des différents paramètres de forme d’onde pour chacun des points le
long de la trace. Lorsque la forme due signal ressemble effectivement à une sinusoïde
de période 1 an, la corrélation sera positive, et proche de 1. L’échelle sur la figure
représentant la pente du flanc descendant va de -1 à +1, ce qui montre que pour ce
paramètre le signal est parfois relativement éloigné d’une sinusoïde.
La figure 2.4 montre que les cycles saisonniers sont bien adaptés aux coefficients
de rétrodiffusion, excepté peut-être pour la bande Ku en début et fin de trace, tandis
que les corrélations calculées pour les autres paramètres de forme d’onde sont plus
faibles. Cela peut s’expliquer par la présence d’un bruit plus grand pour les autres
paramètres qui n’est pas traduit dans le cycle annuel ajusté. Ce bruit est également
reflété dans la représentation des caractéristiques des cycles saisonniers, puisque
celles-ci varient considérablement entre deux points consécutifs le long de la trace,
qui ne sont pourtant distants que de 330m. Ce bruit rend difficile l’interprétation des
cycles saisonniers pour les paramètres autres que les coefficients de rétrodiffusion, et
vient appuyer le constat fait précédemment de la présence d’une très forte variabilité
spatiale dans les observations altimétriques le long de la trace.
Nous nous concentrons donc sur les représentations des cycles saisonniers des
coefficients de rétrodiffusion, qui sont plus faciles à exploiter. L’amplitude du cycle
saisonnier de la différence entre la bande S et la bande Ku coïncide avec le maxi-
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Figure 2.5 – Amplitudes des cycles saisonniers ajustés aux séries temporelles de
paramètres de forme d’onde pour chacun des points le long de la trace (Rétrodiffusion
en dB, largeur du front de montée en mètres, pente du flanc descendant en 106s−1
et hauteur exprimée en mètres
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mum d’amplitude entre les cycles saisonniers de la bande S et Ku. Ce qui est com-
préhensible puisque la fréquence pour laquelle les variations sont les plus amples
va dominer le signal obtenu lorsque l’on fait la différence entre les deux fréquences.
Les amplitudes calculées des cycles saisonniers adaptés à la bande S sont relative-
ment homogènes le long de la trace, en comparaison avec celles obtenues pour la
bande Ku, pour laquelle les amplitudes calculées sont parfois quasiment nulles, et
atteignent à d’autres endroits environ 1,5 dB. Ainsi, tout au long de la trace, l’am-
plitude du cycle annuel du coefficient de rétrodiffusion en bande S est relativement
constante. Cela rejoint les hypothèses établies précédemment qui lient les variations
de coefficient de rétrodiffusion à des évolutions spatiales de stratification, rugosité ou
taille des grains. Ces caractéristiques de surface ayant peu d’influence sur la bande
S, les caractéristiques des variations temporelles du coefficient de rétrodiffusion sont
relativement constantes le long de la trace. La bande S est toutefois sensible à des
changements temporels des propriétés du manteau à l’origine des cycles saisonniers
calculés.
Nous ne remarquons pas de lien net entre les variations d’amplitude de cycles
saisonniers et la distance à la côte comme observé par Lacroix (2007), ni, comme il
vient d’être constaté une amplitude des cycles en bande S systématiquement plus
importante qu’en bande Ku (Lacroix, 2007). Lacroix et al., 2008 ont expliqué la
saisonnalité de la forme d’onde par les processus de densification affectant le manteau
neigeux. Nous utilisons ici des données le long de la trace, et non pas moyennées
sur une grille régulière, et nous avons une série temporelle plus longue, dont les
caractéristiques ont pu évoluer. A la section suivante, nous étudierons de même que
Lacroix (2007) les caractéristiques des cycles annuels des paramètres de forme d’onde
moyennés sur une grille couvrant la calotte pour toute la période d’observations en
bi-fréquence du satellite ENVISAT et la comparaison sera alors plus adaptée.
Les graphiques représentant les phases des cycles annuels montrent la date du
maximum de ces cycles exprimée en nombre de jours depuis le 1er janvier, et ce
pour chacun des points le long de la trace. La phase du coefficient de rétrodiffusion
en bande S est relativement homogène tout au long de la trace. Le signal est ainsi
maximal en été austral, entre décembre et février. En bande Ku, la date du maxi-
mum varie tout au long de la trace. Pour les points les plus proches de la côte de
même que pour les points les plus intérieurs, la variabilité de la phase est grande.
Cela correspond également aux régions pour lesquelles la corrélation entre le signal
enregistré et le cycle ajusté est faible, et suggère ainsi que l’ajustement d’un cycle
saisonnier n’est pas très pertinent dans ces régions. Entre ces deux régions, on re-
marque que la phase se décale progressivement, avec un maximum de rétrodiffusion
en juillet pour les régions côtières, puis rapidement le maximum passe en janvier,
et continue de se décaler au fur et à mesure que l’on avance le long de la trace
pour atteindre le plateau intérieur, pour de nouveau avoir un pic de rétrodiffusion
en juillet. Il est difficile d’interpréter l’évolution de la différence de phases entre la
bande S et la bande Ku d’après la figure 2.6, c’est pourquoi nous faisons figurer
directement les déphasages calculés entre les deux fréquences sur la figure 2.6(b).
Sur la partie de la trace la plus proche du pôle, le pic du signal en bande Ku se
produit environ 6 mois après celui en bande S, et ce déphasage décroît faiblement
après 78˚ Sud. A l’approche des côtes, le signal est bruité, et le déphasage calculé est
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(a) Evolution de la phase des cycles saisonniers des paramètres de forme d’onde le long de la trace
(en nombre de jours comptés à partir du 1er janvier)
(b) Déphasage (en jours) entre les cycles saisonniers de la bande S et de la
bande Ku le long de la trace
Figure 2.6 – Phases des cycles saisonniers ajustés aux séries temporelles de para-
mètres de forme d’onde pour chacun des points le long de la trace (a) et déphasage
de ces cycles saisonniers entre les deux fréquences S et Ku (b)
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par conséquent chaotique. Globalement, sur cette trace, un déphasage de 6 mois est
observé entre les cycles saisonniers associés à chacune des fréquences d’observation.
Nous étudierons par la suite plus en détail ce déphasage entre les deux fréquences à
l’échelle de la calotte polaire.
Figure 2.7 – Tendances annuelles ajoutées aux cycles saisonniers ajustés aux séries
temporelles de paramètres de forme d’onde pour chacun des points le long de la trace
Si les valeurs de tendance sont biaisées du fait de l’exploitation d’un nombre
non entier d’années, on peut toutefois en étudier la variabilité le long de la trace.
Pour tous les paramètres, on obtient le long de la trace une alternance de valeurs de
tendance positives et négatives, ce qui donne des courbes très bruitées pour la pente
du flanc et la largeur du front de montée. Le coefficient de rétrodiffusion montre
là-encore une variabilité le long de la trace non couverte par le bruit, et qui met en
évidence des spécificités locales de la surface de la calotte lorsque l’on se déplace sur
le plateau de l’Antarctique de l’Est. Les tendances observées dans les deux fréquences
ont les mêmes ordres de grandeur.
2.2.5 Echelles de cohérence spatiales et temporelles
Nous allons désormais quantifier les échelles de variations spatiales et temporelles
en calculant les rayons de décorrélation avec les méthodes précédemment décrites.
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2.2.6 Rayon de décorrélation temporelle
Les résultats des calculs de rayon de décorrélation temporelle sont présentés sur
la figure 2.8 où les axes sont exprimés en nombre de jours. La résolution temporelle
de l’altimètre est de 35 jours, les variations de rayon de décorrélation inférieures à
cet ordre de grandeur ne sont alors pas significatives.
Les paramètres décrivant la largeur du front de montée et la pente du flanc
descendant présentent une forte décorrélation temporelle, puisque lorsque l’on décale
d’un cycle les séries temporelles, nous obtenons des signaux très décorrélés. Les
valeurs de rayons de décorrélation sont ainsi inférieures à 35 jours pour un grand
nombre de points, et ne sont donc pas significatives. Il est illusoire de chercher à en
étudier les variations le long de la trace. La différence de hauteur entre les fréquences
reste quant à elle corrélée pendant au plus deux cycles d’obervations du satellite,
tandis que la hauteur en bande Ku donne lieu à des rayons de décorrélation très
variables le long de la trace, avec une valeur de l’ordre de deux cycles au plus pour
la majorité des points, mais avec toutefois des valeurs très variables atteintes tout
au long de la trace, et pouvant aller jusqu’à environ 300 jours.
Figure 2.8 – Valeurs des rayons de décorrélation temporelle le long de la trace,
exprimées en jours
C’est une fois de plus pour le coefficient de rétrodiffusion que l’on observe le signal
le plus propre avec un large éventail de valeurs allant de 1 à 9 cycles d’observations.
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La variabilité le long de la trace est importante, notamment dans la zone la plus
proche de la côte, restant ensuite entre 4 et 7 cycles avant de varier de nouveau très
fortement au milieu de la trace, et enfin de décroître, toujours avec une variabilité
notoire dans les régions les plus intérieures. Les régions côtières sont sous l’influence
des perturbations météorologiques, sources d’évolution de l’état de la surface. Or on
observe dans la zone la plus proche de la côte une grande variabilité du rayon de dé-
corrélation temporelle, avec des valeurs très faibles comme relativement importantes,
qui sont donc à mettre en relation avec des phénomènes très localisés influençant
l’état de la surface. Les régions les plus intérieures sont isolées des perturbations,
et l’on observe une plus grande homogénéité des rayons de décorrélation, avec des
valeurs cependant de plus en plus faibles vers l’intérieur de la calotte. Cela montre
que des variations d’état de la surface de la calotte au niveau du plateau intérieur
existent malgré une plus faible activité météorologique. Elles peuvent être liées aux
changements d’état du manteau neigeux sous l’influence d’un cycle de température
de grande amplitude, ou sous l’action des masses d’air qui érodent la surface, et
dont les directions de déplacement sont moins constantes que dans les régions plus
pentues. La région intermédiaire de la trace peut être mise en relation avec une
zone de convergence des masses d’air (voir Parish et Bromwich, 2007) en lien avec
l’évolution de la topographie.
2.2.7 Rayon de décorrélation spatio-temporelle
Figure 2.9 – Valeurs des rayons de décorrélation spatio-temporelle le long de la
trace. Ces rayons sont exprimés en kilomètres pour le coefficient de rétrodiffusion,
et en mètres pour les autres paramètres.
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En étudiant les données le long d’une trace nous nous situons à une dimension
spatiale. Le calcul de rayon de décorrélation spatio-temporelle correspond dans ce cas
à la décorrélation dans une direction et deux sens, excepté pour les points situés aux
extrémités de la trace pour lesquels un seul sens est pris en compte. Nous appliquons
la méthode présentée dans la première partie de ce chapitre. Les valeurs des rayons
de décorrélation varient par pas de 330m (voir la figure 2.9). Pour tous les paramètres
exceptés le coefficient de rétrodiffusion, les rayons de décorrélation spatiale varient
entre 0m et 660m, ou même entre 330m et 660m, c’est-à-dire que seuls 2 ou 3 points
de mesures consécutifs ont des séries temporelles relativement bien corrélées entre
elles. La différence de hauteur mesurée entre les deux fréquences étant très liée à
la différence entre les paramètres de front, les rayons de décorrélation spatiale sont
du même ordre de grandeur. Le coefficient de rétrodiffusion quant à lui répond à
des échelles de variations évoluant tout au long de la trace, de façon relativement
cyclique et allant de quelques centimètres à près de 200 km. Ces variations peuvent
correspondre à l’alternance de relief et de surfaces plus lisses. Lorsque la surface
est relativement lisse sur une certaine distance, les signaux enregistrés pour des
points proches seront cohérents tandis que la présence de relief de petite échelle est
source d’inhomognéité. Ce relief entraîne des valeurs de coefficient de rétrodiffusion
variables d’un point à l’autre, et est plus susceptible d’évoluer dans le temps (par
exemple par migration des petites ondulations de surface) qu’une surface lisse.
2.2.8 Analyse en composantes principales des paramètres de
forme d’onde le long de la trace
Nous cherchons à identifier des comportements spatio-temporels des paramètres
de forme d’onde, et en particulier, nous voulons identifier la signature de certains
changements d’état de la surface dans les formes d’onde des deux fréquences Ku
et S. Les évolutions de l’état de la surface se traduisent par des modifications de
l’ensemble de la forme d’onde, et non pas d’un paramètre en particulier. Il faut
donc pouvoir analyser les variations de tous les paramètres de forme d’onde les uns
par rapport aux autres. Pour cela, l’analyse en composantes principales semble être
une méthode bien adaptée. Elle va nous permettre d’isoler des modes de variabilité
temporelle, et surtout de mettre en relation les points de la trace ayant des modes
de variabilité communs.
Nous suivons la méthodologie présentée dans la première partie de ce chapitre,
et commençons par analyser le nombre de modes significatifs obtenus.
Le tableau 2.2 récapitule les pourcentages de variance expliquée par chacun des
modes pour l’ensemble des points de la trace. Ainsi, le premier mode domine nette-
ment les autres, expliquant parfois plus de 85% de variance. En moyenne sur tous les
points de la trace, ce mode explique à lui seul plus de 45% de variance, le deuxième
plus de 25%, et le troisième presque 15%. Nous avons vérifié que pour tous les points,
les trois premiers modes réunis expliquaient toujours au moins 70% de la variance, et
nous pouvons alors nous contenter de l’étude de ces trois modes, les suivants n’étant
pas significatifs.
Nous allons maintenant regrouper les points ayant leur 1er, 2ème ou 3ème mode
de variabilité en commun, toujours en suivant la méthodologie expliquée en début
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Mode 1 Mode 2 Mode 3 Mode 4 Mode 5 Mode 6 Mode 7
% Minimum 30,26 7,43 1,88 0,49 0,09 0,02 0,00
% Maximum 87,51 42,38 27,84 17,26 10,33 5,47 2,05
% Moyen 47,98 27,21 14,64 6,40 2,69 0,87 0,20
Table 2.2 – Analyse en composantes principales menée point par point le long de
la trace : pourcentages de variance expliquée minimum, maximum et moyenne par
chacun des modes
de chapitre. Pour chacun des modes, nous identifions des vecteurs de référence,
c’est-à-dire un nombre restreint de vecteurs de référence permettant de décrire les
modes obtenus pour tous les points de la trace. Les trois vecteurs les plus importants
(qui sont communs à un nombre suffisant de points) de chaque mode sont décrits
dans le tableau 2.3, et nous représentons sur la figure 2.10 la répartition des zones
d’influence des différents vecteurs. Chacun des vecteurs de référence du troisième
mode n’est associé qu’à très peu de points. Ce mode explique généralement assez
peu de variance, et au vu de l’importance du niveau de bruit présent dans les signaux
éudiés, on conçoit aisément que ce bruit est présent dès le troisième mode, et génère
une indépendance de la variabilité entre les différents points de la trace. La présence
de bruit dans les signaux ne permet ainsi pas d’identifier un 3ème mode commun à
un nombre significatif de points.
Vecteurs génériques pour le Mode 1
Nb de pts BsKu TeSKu LeWKu δ(Bs) δ(TeS) δ(LeW ) δ(H) Nom
185 0,393 -0,340 -0,362 -0,388 0,291 0,419 0,396 A
109 0,410 -0,218 -0,406 0,408 -0,109 0,461 0,445 B
96 0,355 0,319 -0,379 -0,355 -0,323 0,429 0,426 C
Vecteurs génériques pour le Mode 2
Nb de pts BsKu TeSKu LeWKu δ(Bs) δ(TeS) δ(LeW ) δ(H) Nom
85 0,014 0,522 -0,176 -0,069 -0,524 0,429 0,441 E
84 0,089 -0,601 -0,173 -0,128 0,595 0,318 0,302 F
58 0,078 0,552 0,057 0,052 -0,555 -0,415 -0,406 G
Vecteurs génériques pour le Mode 3
Nb de pts BsKu TeSKu LeWKu δ(Bs) δ(TeS) δ(LeW ) δ(H) Nom
16 0,409 0,357 -0,351 -0,368 -0,397 -0,348 -0,371 J
13 0,490 -0,379 -0,306 -0,443 0,344 -0,282 -0,313 K
13 0,432 0,263 -0,419 -0,397 -0,300 0,388 0,376 L
Table 2.3 – Vecteurs de référence ou vecteurs génériques.
Les deux vecteurs qui regroupent le plus de points pour le mode 1 (A et B) ont
quelques caractéristiques communes. Pour commencer, les coefficients de la bande
Ku fournissent la même contribution pour ces deux vecteurs. Le premier mode est
celui qui contient un maximum de variance. Or puisqu’on observe souvent une anti-
corrélation entre le coefficient de rétrodiffusion d’une part et la pente du flanc des-
cendant et la largeur du front de montée d’autre part, pour obtenir un maximum
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de variance il faut éviter que ces paramètres se compensent, et attribuer par consé-
quent un signe opposé d’un côté au coefficient de rétrodiffusion, et de l’autre aux
deux paramètres caractérisant le front et le flanc de la forme d’onde. Ce qui est
effectivement le cas pour les deux premiers vecteurs les plus importants du mode 1.
Cette relation entre les paramètres de forme d’onde en bande Ku est caractéristique
du rapport entre signal de surface et signal de volume, et a déjà été mise en évidence
par une analyse en composante principale des paramètres de forme d’onde en bande
Ku à partir des données ERS (Legrésy et al., 1997)
Ensuite, un autre point commun entre ces deux vecteurs se trouve dans les co-
efficients des différences de front et de hauteur entre les deux fréquences. Ces deux
paramètres sont fortement corrélés, les mesures de hauteur étant déduites du temps
mis entre l’émission de l’onde et la réception de la partie de signal correspondant à
la demi-largeur du front de montée. Lorsque le front de montée s’allonge, la hauteur
mesurée baisse. Comme cette différence correspond au signal en bande S diminué
du signal en bande Ku pour le front, et l’inverse pour la différence de hauteur, les
séries temporelles correspondantes sont fortement corrélées. Un coefficient d’ampli-
tude comparable est donc attribué à chacun de ces paramètres. Cela est vérifié pour
absolument tous les vecteurs mentionnés dans le tableau 2.3.
Concernant la différence de front, nous constatons ici l’opposition de signes entre
les signaux en bande Ku et les signaux de différence (S-Ku), ce qui évite d’atténuer
la contribution du signal en bande Ku (n’oublions pas que les signaux sont centrés
réduits). Cette relation entre les coefficients peut également être attribué à un signal
fort en bande S, à condition qu’il soit anti-corrélé au signal en bande Ku. La même
chose est observable concernant le coefficient de rétrodiffusion pour l’un des deux
vecteurs (vecteur A) et pour la pente du flanc descendant pour l’autre vecteur (B).
Nous avons déjà remarqué que parfois la différence entre les deux fréquences des
valeurs de coefficient de rétrodiffusion était dominée par le signal en bande Ku, par-
fois par le signal en bande S, les deux n’étant pas nécessairement corrélés entre eux
(un déphasage entre les cycles annuels ajustés a par exemple été souligné). Deux
comportements analogues pour la pente du flanc pourraient expliquer l’existence
des deux premiers modes présentés ici. Nous avons toutefois déjà remarqué que ce
paramètre présentait un fort niveau de bruit. La variabilité de ce coefficient étant
dominé par du bruit, il est peu représenté dans le premier mode. Ces faibles am-
plitudes peuvent justifier un changement de signe du coefficient, sans changement
notoire dans le rapport entre les fréquences S et Ku.
Ce sont donc les signes des coefficients du paramètre de rétrodiffusion qui diffé-
rencient les vecteurs A et B. Ainsi, le signe affectant le coefficient de la différence
de rétrodiffusion entre les deux fréquences est opposé au signe du coefficient de
ce paramètre en bande Ku, sauf lorsque le signal en Bande S est particulièrement
significatif, et varie dans le même sens que le signal en Ku.
Le vecteur suivant du premier mode (vecteur C) regroupe un peu moins de points
que les deux précédents. Ce vecteur semble être un mélange des deux précédemment
décrits, à l’exception de la contribution du paramètre de flanc en bande Ku.Si l’on
retrouve l’opposition entre le coefficient de rétrodiffusion en bande Ku et la largeur
du front de montée, cela n’est plus vrai pour la pente du flanc descendant, qui apporte
une contribution de même signe que le coefficient de rétrodiffusion. Ce paramètre, si il
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Figure 2.10 – Visualisation de la répartition des vecteurs de référence le long de la
trace grâce à un code de couleur. Nous faisons ici figurer plus de vecteurs que ceux
qui sont décrits. Chaque vecteur de référence est associé à une couleur. La barre du
haut concerne le mode 1 (15 vecteurs), celle du milieu le mode 2 (10 vecteurs) et celle
du bas le mode 3 (7 vecteurs). Les zones en bleu foncé correspondent à des régions
pour lesquelles le mode étudié a des propriétés spécifiques, qui ne se retrouvent pas
ou peu en d’autres points le long de la trace
est souvent corrélé avec la largeur du front de montée et anti-corrélé avec le coefficient
de rétrodiffusion est, comme il vient d’être souligné, très bruité. Il est possible que
les (anti-)corrélations ne soient alors pas franches, et conduisent à l’existence de ce
vecteur.
Le premier mode nous renseigne sur les corrélations dominantes entre les séries
temporelles des différents paramètres de forme d’onde pour chacun des points le
long de la trace. Nous allons maintenant décrire les caractéristiques principales des
vecteurs du deuxième mode.
Il est remarquable que beaucoup des vecteurs caractérisant le deuxième mode de
variabilité ont des coefficients très faibles, voir quasiment nuls en ce qui concerne
les paramètres de rétrodiffusion. Dans ce deuxième mode, certains paramètres de
forme d’onde jouent ainsi un rôle très mineur, alors que d’autres sont de fait mis en
valeur. Le deuxième mode ne peut être que complémentaire du premier.Puisque les
complémentarités les plus fortes entre les paramètres de forme d’onde sont mises en
valeur dans le premier mode, les relations caractérisant le deuxième mode doivent
combiner les paramètres de forme d’onde afin d’obtenir un maximum de variance,
tout en étant complémentaire du premier mode. Les corrélations et anti-corrélations
les plus marquées ont été exploitées dans le premier mode. Les coefficients les plus
bruités prennent dans ce deuxième mode une grande importance, au détriment bien
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souvent des paramètres plus lisses tels que le coefficient de rétrodiffusion.
Le vecteur E est en réalité très semblable au vecteur C, à l’exception des coeffi-
cients affectant les paramètres de rétrodiffusion, dont l’importance décroit nettement
dans le vecteur E. Le vecteur F est lui similaire au vecteur A. On peut alors penser
qu’en un endroit donné, si le premier mode n’est pas défini par le vecteur A ou C,
il est assez probable que le deuxième mode le soit.
Le vecteur G se démarque des vecteurs déjà décrits dans l’étude du premier
mode. Il est cependant difficile d’interpréter les relations entre les paramètres de
forme d’onde en bande Ku du fait de la faible amplitude de ceux-ci. Seul la pente
du flanc descendant se démarque, en dépit du bruit caractérisant habituellement ce
paramètre.
Les vecteurs que l’on retrouve dans le troisième mode ne sont associés qu’à un
faible nombre de points. Cela montre qu’il existe une large diversité de vecteurs
associés au troisième mode, et que l’on ne peut rassembler les points par groupes
ayant un même troisième mode de variabilité. On peut en déduire que ce mode est
relativement bruité, puisqu’il varie notablement entre deux points consécutifs le long
de la trace.
Nous remarquons toutefois concernant ces vecteurs du troisième mode que les
vecteurs J et K sont respectivement analogues aux vecteurs C et A à l’exception
des coefficients affectant différence de largeur du front de montée et différence de
hauteur, qui sont inversés dans les deux cas. Ces deux vecteurs J et K diffèrent entre
eux par le signe affectant la pente du flanc descendant et la différence de pente. Enfin,
le vecteur L est analogue au vecteur C. Ces vecteurs n’étant au plus représentatifs
d’une quinzaine de points, ils ne nous fournissent donc pas d’informations utiles pour
l’étude de la calotte polaire Antarctique à grande échelle, nous ne discuterons donc
pas leurs propriétés plus en détail.
L’analyse en composantes principales nous a montré qu’il existait au plus deux
modes de variabilité significatifs. Ceux-ci permettent d’établir des conclusions va-
lables pour plusieurs points d’un segment de trace d’observation. Le bruit affectant
les paramètres le long de la trace ne permet cependant pas d’établir un nombre
restreint de modes de variabilité représentatifs de l’ensemble du segment de trace
étudié.
2.2.9 Conclusion de l’étude de la variabilité des données le
long de la trace
Les calculs de rayons de décorrélation, ainsi que les courbes de variations des
paramètres de forme d’onde présentés ici montrent que la variance des observations
altimétriques est grande. Cependant, l’analyse en composantes principales a permis
d’isoler quelques modes de variabilité temporelle que l’on retrouve plus ou moins fré-
quemment dans les observations altimétriques le long d’une trace du satellite. Nous
avons ici montré que l’altimètre était sensible aux variations à petite échelle de l’état
de la surface. Nous cherchons à identifier l’influence des événements météorologiques
sur l’état de la surface de la calotte polaire, et ces événements ne sont pas connus
à échelle aussi fine que ce qui est contenu dans les observations altimétriques. Nous
allons donc, afin d’avoir accès à des échelles de variations plus grandes, commencer
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par moyenner pour chacun des cycles de ENVISAT les paramètres de forme d’onde
sur des grilles régulières de résolution 0,25˚ en longitude par 0,1˚ en longitude, et ce
dans le but de s’affranchir de la variabilité à très petite échelle et du bruit des don-
nées. Nous allons de nouveau analyser la variabilité de ces données moyennées, et
en particulier rechercher les modes de variabilité par analyse en composantes prin-
cipales. Nous pourrons ainsi voir si nous retrouvons ou non les mêmes modes que
dans les observations à fine échelle.
2.3 Variabilité des observations altimétriques moyen-
nées sur une grille régulière
Nous étudions ici la variabilité des cartes de paramètres de forme d’onde moyen-
nés pour chaque cycle.
Nous avons vu dans l’étude des données le long de la trace que les paramètres
représentant la largeur du front de montée et la pente du flanc descendant sont rela-
tivement bruités. Nous allons donc, pour limiter le nombre de figures, nous contenter
de l’étude du coefficient de rétrodiffusion dans certains paragraphes. Les cartes non
présentées ici sont regroupées dans les annexes.
2.3.1 Etude de la variabilité
(a) Coefficient de Rétrodiffusion
(dB)
(b) Largeur du front de montée
(m)
(c) Pente du flanc descendant
(106s1)
Figure 2.11 – Moyenne des paramètres de forme d’onde pour la bande Ku
Nous représentons ici les valeurs moyennes pour la période allant de janvier
2003 à décembre 2007 (figure 2.11), ainsi que l’écart type (figure 2.12) des séries
temporelles correspondantes. Nous avons vu précédemment que la variabilité spatiale
était plus élevée que la variabilité temporelle. Nous ne calculerons pas cycle par
cycle la moyenne ou l’écart type des valeurs des paramètres de forme d’onde, car à
l’échelle de la calotte, la diversité des valeurs est telle que ces moyennes ne seraient
pas représentatives. L’écart type de chaque série temporelle permet d’évaluer à quel
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(a) Coefficient de Rétrodiffusion
(dB)
(b) Largeur du front de montée
(m)
(c) Pente du flanc descendant
(106.s−1)
Figure 2.12 – Ecart Types des paramètres de forme d’onde pour la bande Ku
point les paramètres évoluent dans le temps. Nous faisons également figurer trois
courbes représentant les variations dans le temps du coefficient de rétrodiffusion
en bande Ku. Ces courbes diffèrent de celles présentées dans la section précédente
puisque l’on travaille désormais avec des données moyennées sur une grille régulière.
Nous présentons ici uniquement les cartes concernant les paramètres de forme
d’onde en bande Ku. Nous observons, de même que pour les données le long de la
trace, un large éventail de valeurs, mettant en évidence les spécificités de la surface
de la calotte dans certaines régions.
Les valeurs prises par le coefficient de rétrodiffusion s’étalent ainsi entre environ
-5 et 15 dB, ce qui correspond à un rapport de puissance égal à 100. Les valeurs
maximales sont atteintes sur des régions où la surface est soit très lisse, soit très
stratifiée, ou bien les deux à la fois. D’autres caractéristiques de la surface et de la
subsurface agissent sur la valeur du coefficient de rétrodiffusion, mais la rugosité et
la stratification demeurent les plus significatives (Rémy et al., 1995). Des zones de
glace bleue, où les vents balaient systématiquement la neige fraîchement accumulée
(Van den Broeke et al., 2004), et où la glace est très lisse et très réflechissante existent
vers 350˚ de longitude Est. De telles surfaces peuvent expliquer les fortes valeurs du
coefficient de rétrodiffusion obtenues à ces longitudes. La figure 2.13 représente les
variations temporelles du coefficient de rétrodiffusion associées en plusieurs endroits
de la calotte (l’emplacement de ces points est représenté par des points noirs sur la
figure 2.11(a)). On visualise ici une fois de plus l’importance de la variabilité spatiale
en comparaison avec la variabilité temporelle.
2.3.2 Corrélations entre les paramètres de forme d’onde deux
à deux
Nous justifions ici le choix qui est souvent fait de ne pas exploiter les paramètres
de forme d’onde en bande S, mais de leur préférer les différences de paramètres de
forme d’onde entre la bande S et la bande Ku.
Les trois cartes de corrélation concernant le coefficient de rétrodiffusion (figure
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Figure 2.13 – Visualisation des variations temporelles de coefficient de rétrodiffu-
sion en bande Ku en différents endroits. Ces endroits ont été choisis car ils corres-
pondent aux emplacements de stations AWS (ces stations seront reprises au chapitre
suivant) et sont représentés par des points sur la figure 2.11
(a) Bande S/Bande Ku (b) Bande S/Différence (S-Ku) (c) Bande Ku/Différence (S-
Ku)
Figure 2.14 – Cartes de corrélations entre les valeurs du coefficient de rétrodiffusion
dans les deux fréquences
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2.14) mettent en évidence des structures spatiales très similaires, opposant princi-
palement deux régions. Pour l’une d’entre elle, la différence entre les coefficients de
rétrodiffusion de chaque fréquence est très bien corrélée avec le coefficient de rétro-
diffusion en bande S, dans l’autre elle est fortement anti-corrélée avec le coefficient
de rétrodiffusion en bande Ku. On peut ainsi penser que dans la première région la
différence de rétrodiffusion est dominée par le signal en bande S, tandis que dans la
seconde, le signal en bande Ku prévaut.
En ce qui concerne la largeur du front de montée (figure 2.15), on distingue très
faiblement les deux mêmes régions que pour le coefficient de rétrodiffusion. Dans
l’une des régions la corrélation entre le signal en bande S et la différence entre bande
S et Ku est très proche de l’unité, ce dont on peut conclure que le signal en bande
S domine très fortement le signal en bande Ku. Etudier le signal résultant de la
différence entre la bande S et la bande Ku revient alors quasiment à étudier le signal
en bande S pour cette région. La deuxième région est nettement moins étendue, et
les corrélations y sont de même signe mais avec des valeurs légèrement moins élevées.
Les correspondances entre les fréquences pour la pente du flanc descendant (figure
2.16) sont analogues à celles concernant la largeur du front de montée.
(a) Bande S/Bande Ku (b) Bande S/Différence (S-Ku) (c) Bande Ku/Différence (S-
Ku)
Figure 2.15 – Cartes de corrélations entre les valeurs de la largeur de front de
montée dans les deux fréquences
2.3.3 Etude de la présence de cycles annuels dans les para-
mètres de forme d’onde
Nous étudions ici la présence de cycles annuels dans les séries temporelles de
paramètres de forme d’onde à l’échelle de la calotte Antarctique, comme cela a déjà
été fait pour les données le long de la trace. Ici encore, ce sont les séries temporelles du
coefficient de rétrodiffusion dans les différentes fréquences qui sont le mieux corrélées
avec les cycles annuels ajustés. Nous étudierons ici la saisonnalité de ce paramètre
uniquement.
Nous observons que sur la majeure partie du continent, la corrélation entre les
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(a) Bande S/Bande Ku (b) Bande S/Différence (S-Ku) (c) Bande Ku/Différence (S-
Ku)
Figure 2.16 – Cartes de corrélations entre les valeurs de la pente du flanc descen-
dant dans les deux fréquences
(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences (S-Ku)
Figure 2.17 – Corrélations entre le cycle saisonnier ajusté et les séries temporelles
de coefficient de rétrodiffusion à l’échelle de la calotte Antarctique
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ajustements saisonniers et les séries temporelles est forte (voir figure 2.17). On consi-
dère généralement qu’un échantillonnage de T
10
est suffisant pour représenter les va-
riations d’échelle T . Or, nous disposons d’une valeur tous les 35 jours, ce qui fait
que les observations altimétriques sont adaptées à l’étude des variations annuelles.
Au cycle annuel présent dans nos séries temporelles s’ajoute une variabilité inter-
annuelle.
Comme cela est fait habituellement, les cartes de la figure 2.17 représentent les
corrélations entre les cycles saisonniers et les séries temporelles initiales. Cela permet
de voir quelles sont les régions pour lesquelles l’ajustement d’un cycle saisonnier aux
variations de coefficient de rétrodiffusion est particulièrement bien adapté.
Les cartes de la figure 2.18 représentent les amplitudes des cycles saisonniers
ajustés aux séries temporelles du coefficient de rétrodiffusion.
Les figures correspondant aux amplitudes pour la bande S et la bande Ku
semblent complémentaires dans certaines régions comme dans la section de la calotte
polaire comprise entre 60˚ E et 140˚ E. On trouve une amplitude du signal en bande
Ku relativement forte dans la région du glacier Lambert, alors qu’en Terre Adélie
c’est en bande S qu’on trouve un signal d’amplitude plus forte. En Antarctique de
l’Ouest et dans les régions aux alentours de 0˚E les variations des amplitudes des
cycles saisonniers semblent être en meilleure adéquation entre les deux fréquences.
Le signal constitué de la différence de rétrodiffusion entre les bandes S et Ku
présente une forte amplitude du cycle saisonnier dans les régions côtières, essentiel-
lement en Antarctique de l’Est. La carte 2.18(d) montre que l’amplitude du signal
en bande S n’est pas systématiquement plus importante qu’en bande Ku, contrai-
rement à ce qui avait été avancé par Lacroix et al. (2008). Cette carte reflète les
structures spatiales observées sur les figures 2.14, et plus particulièrement les deux
cartes 2.14(b) et 2.14(c). Lorsque l’amplitude du cycle saisonnier en bande Ku est
plus forte que celle en bande S, le signal représentant la différence entre ces deux
fréquences est fortement anti-corrélé avec le signal en bande Ku. Cela paraît as-
sez logique, puisque l’on calcule la corrélation entre les séries temporelles BsKu(t) et
Bss(t)−BsKu(t), avec un rapport Amp(Bs(t))Amp(BKu(t)) inférieur à l’unité. Cela revient presque
à corréler BsKu(t) et −BsKu(t). Pour ces mêmes régions on constate également que
la corrélation entre le signal en bande S et la différence entre les deux fréquences est
quasiment nulle. De la même façon, lorsque l’amplitude du cycle saisonnier ajusté
au signal en bande S est plus forte que celle du signal en bande Ku, le signal de
différence entre les deux fréquences est bien corrélé au signal en bande S tandis qu’il
est très peu corrélé avec le signal en bande Ku.
La phase du signal (figure 2.19) représentant la différence de rétrodiffusion entre
les deux fréquences est quasiment constante à l’échelle du continent. C’est-à-dire
que ce signal est toujours maximal à la même période, quelle que soit la région
de la calotte considérée. Ce maximum se produit aux alentours de janvier, donc
pendant l’été austral. D’après l’étude de l’amplitude du cycle saisonnier, ce maximum
correspond pour certaines régions au maximum du signal en bande S, et en d’autres
endroits au minimum du signal en bande Ku.
Le signal en bande Ku, et celui en bande S dans une moindre mesure présentent
eux un maximum ne se produisant pas à la même période de l’année pour l’ensemble
de la calotte polaire. On constate en effet principalement deux régions majeures,
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(a) Bande Ku (b) Bande S
(c) Différence entre les deux fréquences
(S-Ku)
(d) Rapport entre l’amplitude en Ku et
l’amplitude en S
Figure 2.18 – Amplitude des cycles saisonniers ajustés aux séries temporelles de
coefficient de rétrodiffusion (dB)
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(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences (S-Ku)
Figure 2.19 – Phase des cycles saisonniers ajustés aux séries temporelles de coef-
ficient de rétrodiffusion
l’une pour laquelle le signal en bande S comme en Ku est maximal aux environs de
janvier. Cela correspond également à la région pour laquelle le signal en bande S est
de plus forte amplitude qu’en bande Ku. Dans l’autre région, le signal en bande Ku
est maximal en juillet/août, c’est-à-dire que le maximum est déphasé de 6 mois par
rapport à la première région. Le même constat se fait pour une sous-partie de cette
région dans la fréquence S. Il semble que les propriétés de surface qui contrôlent ce
déphasage aient un effet assez brutal (dans l’espace) lorsque la surface est observée
avec une fréquence plus élevée (bande Ku), tandis qu’à plus basse fréquence (bande
S), le déphasage se produit également, mais dans une zone plus restreinte. De plus,
dans cette région, les variations saisonnières du signal en bande Ku sont de plus forte
amplitude que celles de la bande S. Nous avons donc une zone de transition pour
laquelle la bande S et la bande Ku réagissent différemment. On imagine par exemple
un changement d’état de la surface de plus en plus marqué lorsque l’on pénètre dans
la seconde partie, qui est d’abord vue à haute fréquence, mais qui n’est perçue à
plus basse fréquence que lorsque cet état est suffisamment net et bien marqué.
2.3.4 Echelles de cohérences spatiales et temporelles
2.3.4.1 Rayon de Décorrélation Temporelle
Nous calculons les rayons de décorrélation temporelle pour le coefficient de ré-
trodiffusion en bande Ku, ainsi qu’en bande S pour l’ensemble de la calotte polaire.
Les résultats sont cartographiés sur la figure 2.20.
D’après les cartes 2.20(a) et 2.20(b) il semble que les rayons de décorrélation
atteignent des valeurs plus extrêmes en bande Ku (présence de rouge et bleu très
foncés), alors qu’en bande S, les rayons de décorrélation sont sur de vastes étendues
plus élevés qu’en bande Ku, mais les fortes valeurs sont moins fréquentes. Cela
est confirmé par les valeurs moyennes et les écarts types de rayons de décorrélation
obtenus pour l’ensemble de la calotte polaire. Le rayon de décorrélation pour les séries
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(a) Bande Ku (b) Bande S
Figure 2.20 – Rayons de décorrélation temporelle du coefficient de rétrodiffusion
pour les deux fréquences disponibles
temporelles de coefficient de rétrodiffusion dans la fréquence Ku est en moyenne de
70 jours, soit deux cycles. Il est de 66 jours pour la fréquence S, soit deux cycles
également. L’écart type, lui, diffère d’une fréquence à l’autre, puiqu’il est de 57 jours
en bande Ku, contre 39 jours en bande S, soit une différence de l’ordre d’un demi
cycle d’observations. Cela signifie que le comportement des séries temporelles est
légèrement plus homogène à l’échelle de la calotte polaire Antarctique en bande S
qu’en bande Ku.
En bande S, le rayon de décorrélation est de l’ordre de deux cycles sur la quasi-
totalité du plateau de l’Antarctique de l’Est. En bande Ku, pour la plupart des
régions le rayon de décorrélation temporelle est plus faible, mais des valeurs plus
fortes existent, de l’ordre de 4 cycles du satellite, notamment aux alentours de 0˚ de
longitude Est. La carte représentant les rayons de décorrélation temporelle en bande
Ku est à mettre en relation avec la carte des valeurs moyennes du coefficient de
rétrodiffusion en bande Ku. Lorsque les valeurs moyennes sont élevées, car la surface
est par exemple plus lisse, ou parce que le manteau est plus stratifié, le rayon de
décorrélation est plus important. Il est en effet légitime de penser que l’état de
la surface est plus stable dans le temps. Dans le cas d’une surface rugueuse, les
structures présentes en surface sont susceptibles de migrer, sous l’action des vents
par exemple. De plus, lorsque la surface est lisse, des mécanismes de rétroaction
positive entrent parfois en jeu (Van den Broeke, 1998), la neige fraîchement déposée
ne va pas adhérer à la surface, et va toujours être balayée plus loin par les vents, qui
entretiennent ainsi l’état de la surface. Dans de telles circonstances, le coefficient de
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rétrodiffusion est maintenu relativement constant, avec par conséquent un rayon de
décorrélation plus important. Lorsque le fort coefficient de rétrodiffusion s’explique
par une stratification importante, il est relativement logique d’obtenir un rayon de
décorrélation important. Effectivement, pour de telles régions, la contibution du
signal de volume est dominante, et les variations d’état de la surface vont avoir une
influence plus faible sur le coefficient de rétrodiffusion.
2.3.4.2 Rayon de Décorrélation Spatio-Temporelle
Nous étudions maintenant les rayons de décorrélation spatio-temporelle pour le
coefficient de rétrodiffusion dans les deux fréquences pour l’ensemble de la calotte
polaire. Les résultats sont cartographiés sur la figure 2.21.
(a) Bande Ku (b) Bande S
Figure 2.21 – Rayons de décorrélation spatiale du coefficient de rétrodiffusion pour
les deux fréquences disponibles
La valeur moyenne sur l’ensemble de la calotte polaire du rayon de décorrélation
spatio-temporelle du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku est 32 km, ce qui est
relativement faible, et montre que l’altimètre est un outil permettant de fournir des
informations à une échelle spatiale très fine. L’écart type est de l’ordre de 30 km,
montrant qu’il existe des zones de cohérence plus ou moins vastes, avec des régions
où les propriétés du manteau neigeux évoluent de façon décorrélée dans le temps
sur de très petites distances, et avec d’autres régions pour lesquelles les variations
temporelles du signal sont homogènes sur de grandes distances.
Sur la carte 2.21(a) nous remarquons que dans l’ensemble, les rayons de décorré-
lation du coefficient de rétrodiffusion en band Ku sont faibles (inférieurs à 30 km).
Il existe toutefois quelques régions bien visibles pour lesquelles ce rayon double et
atteint des valeurs supérieures à 60 km.
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Les valeurs de rayon de décorrélation pour la bande S sont légèrement supérieures,
avec une moyenne de 47 kilomètres et un écart type de 46 kilomètres. Les structures
spatiales mises en évidence (figure 2.21(b)) sont relativement semblables à celles de la
bande Ku, avec un agrandissement notoire des régions à fort rayon de décorrélation
spatiale.
2.3.5 Analyse en composantes principales des paramètres de
forme d’onde
Nous réalisons, pour chacun des points de grille une analyse en composantes
principales de sept séries temporelles associées aux sept paramètres de forme d’onde
comme expliqué dans la première partie de ce chapitre. Nous appliquons la méthode
décrite dans cette première partie, à savoir que nous commençons par déterminer le
nombre de modes pertinents à étudier, puis nous regrouperons les points ayant des
modes de variabilité communs.
2.3.5.1 Nombre de modes significatifs
Mode 1 Mode 2 Mode 3 Mode 4 Mode 5 Mode 6 Mode 7
% Minimum 35,91 1,05 0,15 0,04 < 10−2 < 10−2 < 10−2
% Maximum 98,45 48,19 27,68 14,73 8,63 4,16 < 10−2
% Moyen 62,14 24,03 8,95 3,35 1,22 0,29 < 10−2
Table 2.4 – Analyse en composantes principales des paramètres de forme d’onde
sur l’ensemble de la calotte polaire Antarctique : pourcentages de variance minimum,
maximum et moyen expliqués par chacun des modes
Les pourcentages de variance expliquée par chacun des modes sont représentés
sur la figure 2.22, et les valeurs moyennes, minimales et maximales sont récapitulées
dans le tableau 2.4. On constate que seuls les trois premiers modes contiennent une
variance significative, avec parfois seulement deux ou même un seul mode pertinents.
Nous nous contenterons donc d’analyser essentiellement les deux premiers modes, ce
qui est suffisant pour la plupart des points comme le montre la carte 2.22(c).
2.3.5.2 Analyse des modes significatifs
Le tableau 2.5 récapitule les principaux vecteurs caractéristiques de chacun des
modes. Ces vecteurs représentent les combinaisons linéaires des paramètres de forme
d’onde caractéristiques de chacun des modes. Comme cela était le cas lors de la va-
riabilité des paramètres de forme d’onde le long de la trace, nous trouvons pour le
premier mode quelques vecteurs qui sont communs à un relativement grand nombre
de points. Le calcul du nombre de points attachés à un même vecteur est assez
sélectif, et compte-tenu de la présence de bruit dans certains paramètres, nous ver-
rons plus tard que trois ou quatre vecteurs uniquement suffisent à décrire le premier
mode de variabilité temporelle pour la quasi-totalité de la surface de la calotte po-
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(a) Mode 1 (b) Mode 2 (c) Mode 3
Figure 2.22 – Une analyse en composante principale a été calculée pour 7 séries
temporelles de paramètre de forme d’onde pour chaque point de grille. Nous représen-
tons ici la carte des pourcentages de variance expliquée par chacun des trois premiers
modes
Vecteurs génériques pour le Mode 1
Nb de pts BsKu TeSKu LeWKu δ(Bs) δ(TeS) δ(LeW ) δ(H) Nom
12443 0,414 -0,296 -0,345 0,378 -0,329 -0,410 -0,419 A
5830 0,389 -0,368 -0,391 -0,426 0,258 0,377 0,372 B
3350 0,499 -0,428 -0,419 -0,189 -0,214 -0,350 -0,398 C
1762 0,488 -0,459 -0,361 -0,358 0,235 -0,299 -0.346 D
Vecteurs génériques pour le Mode 2
Nb de pts BsKu TeSKu LeWKu δ(Bs) δ(TeS) δ(LeW ) δ(H) Nom
2764 0,407 -0,432 -0,466 -0,237 0,135 0,397 0,409 E
807 0,447 -0,343 -0,361 0,108 -0,276 -0,451 -0,479 F
Vecteurs génériques pour le Mode 3
Nb de pts BsKu TeSKu LeWKu δ(Bs) δ(TeS) δ(LeW ) δ(H) Nom
1593 0,092 0,350 -0,193 0,121 -0,763 0,349 0,283 G
1577 0,121 0,505 -0,191 -0,058 -0,745 0,247 0,206 H
Table 2.5 – Vecteurs de référence ou vecteurs génériques
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laire Antarctique. Il est plus difficile de trouver des vecteurs communs à un aussi
grand nombre de points dans les modes suivants. Les modes d’ordre élevé reflètent
en effet de plus en plus de bruit, et sont ainsi variables d’un endroit à l’autre. C’est
pourquoi pour les deuxième et troisième modes, seuls deux vecteurs ont été retenus
comme étant communs à un nombre suffisant de points.
Nous retrouvons dans les principaux modes de variabilité un certain nombre de
propriétés déjà constatées lors de l’analyse en composantes principales des para-
mètres de forme d’onde le long de la trace. Nous rappelons ici ces caractéristiques.
(a) (b)
(c) (d)
Figure 2.23 – Représentation du vecteur A appliqué aux séries temporelles de 4
points (courbes en pointillés verts) ainsi que du premier mode temporel de ces 4
points (courbes pleines bleues)
Deux constatations majeures et communes à tous les vecteurs présentés ici peuvent
d’ores et déjà être établi. Tout d’abord, tous les vecteurs mettent en évidence une
propriété caractéristique des paramètres de forme d’onde altimétrique, à savoir que
les variations du coefficient de rétrodiffusion sont en général anti-corrélées à la fois
aux variations de largeur de front de montée et de pente du flanc descendant. Pour
obtenir un maximum de variance, les vecteurs du premier mode prennent en compte
le coefficient de rétrodiffusion en bande Ku avec un signe opposé aux signes des
deux autres paramètres de la forme d’onde en bande Ku, combinant ainsi ces trois
paramètres sans que les variations de l’un ne compensent les variations de l’autre. En-
suite, une autre caractéristique commune à l’ensemble des vecteurs, est l’affectation
systématique d’un coefficient de même signe entre la différence entre les paramètres
de front de montée (TeSS−TeSKu) et la différence de hauteurs (HKu−HS). Lorsque
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le front de montée s’allonge, cela augmente la mesure du temps mis par l’onde pour
faire l’aller-retour entre le satellite et la surface, et donc abaisse la hauteur de surface
mesurée. Il y a donc une anti-corrélation forte entre TeSS − TeSKu et HS − HKu,
d’où l’intérêt d’inverser les fréquences dans la prise en compte de la différence de
hauteur, pour ainsi avoir une forte corrélation entre TeSS − TeSKu et HKu −HS.
– Vecteurs du Premier Mode :
En ce qui concerne les vecteurs associés au premier mode, le vecteur A combine
positivement les variations du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku et la dif-
férence entre la bande S et la bande Ku de ce coefficient. Ce cas de figure a déjà
été décrit et atteste que les variations en bande S sont importantes et dominent
nettement le signal en Bande Ku. Les mêmes constations peuvent être faites pour
les deux autres paramètres de forme d’onde.
Le vecteur A décrit ainsi d’une part un comportement typique du signal alti-
métrique, à savoir l’anti-corrélation entre le coefficient de rétrodiffusion et à la fois
la largeur du front de montée et la pente du flanc descendant, ce qui caractérise le
rapport entre signal de surface et signal de volume. D’autre part, les régions dont le
premier mode de variabilité est associé au vecteur A sont caractérisées par un fort
signal en bande S.
Les courbes de la figure 2.23 montrent le premier mode de variabilité pour des
points attachés au vecteur A (choisis arbitrairement). Deux courbes sont présentées
sur chaque graphique, et se confondent presque. L’une correspond au premier mode
de variabilité du point considéré, et l’autre correspond à l’application du vecteur
A aux séries temporelles de paramètres de forme d’onde associés à ces points. Le
vecteurA a été construit pour être le plus proche possible des vecteurs associés à
ces points, c’est pourquoi les courbes sont quasiment confondues. L’emplacement
correspondant à ces courbes sont représentés sur la figure 2.26(a).
Les courbes ne présentent pas de caractéristiques communes marquantes. Pour
certaines, on décèle un léger cycle bi-annuel (2.23(a) et 2.23(b)) alors que pour
d’autres les pics se produisent avec un rythme annuel (2.23(c)), voire semi-annuel
(2.23(d)). Ces courbes représentent le mode de variabilité dominant et nous ren-
seigne sur des relations liant les paramètres de forme d’onde les uns aux autres. Les
séries temporelles correspondantes ne présentent en revanche pas de caractéristiques
évidentes communes.
Ensuite, le vecteur B se distingue du vecteur A par une inversion des signes
associés aux différences de paramètres de forme d’onde. Ce qui signifie que pour
chaque paramètre, les contributions de la bande Ku, que ce soit dans les paramètres
en bande Ku pris isolément, ou dans les différences entre bande S et bande Ku, sont
comptées avec le même signe (contrairement au vecteur A). On peut penser qu’alors
les signaux en bande Ku peuvent être importants et dominer la bande S. Ce n’est
toutefois pas nécessairement le cas. Le signal en bande S peut par exemple être de
forte amplitude et anti-corrélé au signal en bande Ku pour donner le même résultat.
La figure 2.24 montre les courbes du premier mode de variabilité de points asso-
ciés au vecteur B. Sur ces courbes, des cycles annuels sont visibles, notamment pour
les courbes 2.24(b) et 2.24(c). A ces cycles annuels s’ajoutent parfois une tendance.
Là encore, les points communs entre l’ensemble de ces courbes ne sont pas flagrants.
Le vecteur C quant à lui se distingue du vecteur A par l’inversion du signe
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 2.24 – Représentation du vecteur B appliqué aux séries temporelles de 4
points (courbes en pointillés verts) ainsi que du premier mode temporel de ces 4
points (courbes pleines bleues)
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du coefficient associé à la différence de paramètres de rétrodiffusion entre les deux
fréquences, alors que l’amplitude de ce coefficient diminue. Nous obtenons ici un
vecteur en réalité très proche du vecteur A précédemment décrit (les vecteurs A et
C forment un angle de 38,1˚ ). Pour les coefficients de front et de flanc, ce vecteur
reflète ce qui a été établi pour le vecteur A. Quant au coefficient de rétrodiffusion,
les relations entre bande Ku et différence entre bande S et Ku sont similaires à
celles décrites pour le vecteur B. La baisse du coefficient associé à la différence de




Figure 2.25 – Représentation du vecteur C appliqué aux séries temporelles de 4
points (courbes en pointillés verts) ainsi que du premier mode temporel de ces 4
points (courbes pleines bleues)
La figure 2.25 représente les variations temporelles du premier mode pour des
points associés au vecteur C. Les mêmes constatations sont valables que celles faites
pour les figures 2.23 et 2.24. Il semble toutefois que pour ces points, les variations
soient à plus grande longueur d’onde que pour les points associés aux précédents
vecteurs.
Enfin, tout comme le vecteur C, le vecteur D reflète partiellement les vecteurs
A et B. A savoir que ce qui a été établi concernant le front de montée (et donc de
la différence entre les hauteurs) dans l’analyse du vecteur A s’applique également
au vecteur D, alors que ce sont les constatations faites au niveau des paramètres de
rétrodiffusion et de pente du flanc du vecteur B qui restent valables concernant le
vecteur D.
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(a) Mode 1. Vecteur A (b) Mode 1. Vecteur B
(c) Mode 1. Vecteur C (d) Mode 1. Vecteur D
Figure 2.26 – Projection entre le 1er vecteur propre calculé pour chaque point de
grille et les vecteurs propres de référence A, B, C et D
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– Vecteurs du Deuxième Mode
(a) (b)
Figure 2.27 – Représentation du vecteur E appliqué aux séries temporelles de 2
points (correspondant aux courbes (a) et (c) des figures précédentes) ainsi que du
premier mode temporel de ces 2 points (courbes pleines bleues)
Le vecteur E est analogue au vecteur B alors que le vecteur F est lui analogue
au vecteur A. Cela montre que quand ces vecteurs ne décrivent pas le premier mode
de variabilité, ils décrivent pour un certain nombre de points le deuxième mode.
Ces deux vecteurs sont ainsi caractéristiques des variations des paramètres de forme
d’onde sur une majeure partie du continent Antarctique.
Les figures 2.27 et 2.28 représentent les deuxièmes modes de variabilité de points
caractérisés respectivement par les vecteurs E et F .
(a) (b)
Figure 2.28 – Représentation du vecteur F appliqué aux séries temporelles de 2
points (correspondant aux courbes (a) et (c) des figures précédentes) ainsi que du
premier mode temporel de ces 2 points (courbes pleines bleues)
– Vecteurs du Troisième Mode
Le coefficient de rétrodiffusion est le paramètre le moins bruité, avec les varia-
tions temporelles les plus nettes. Cela se voit en étudiant les propriétés des vecteurs
caractéristiques du troisième mode. Les vecteurs associés à chacun des modes sont
complémentaires, et bien souvent le coefficient de rétrodiffusion joue un grand rôle
dans les premiers modes, et ne peut donc plus être utilisé au maximum dans les
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modes suivants, ce qui explique les coefficients très faibles du coefficient de rétrodif-
fusion dans les vecteurs caractérisant le troisième mode.
Il est à noter que les vecteurs G et H sont en fait très proches l’un de l’autre
puisque seul le signe du coefficient affecté à la différence de rétrodiffusion diffère entre
ces deux vecteurs, alors que l’amplitude de ces coefficients est très faible, rendant le
signe peu significatif.
Des trois paramètres de forme d’onde en bande Ku, seul le paramètre de flanc
apporte une contribution nette dans le vecteur G comme H. Parmi les paramètres
caractérisant la différence de signal enregistré entre les deux fréquences, c’est encore
la différence de flanc qui joue un rôle dominant. Ce paramètre est également le plus
bruité, il intervient dans le troisième mode de variabilité, montrant que les relations
significatives entre les différents paramètres de forme d’onde ont déjà été exploitées
dans les deux premiers modes, qui suffisent ainsi à caractériser la variance temporelle
des paramètres de forme d’onde altimétrique, comme c’était déjà le cas lors de l’étude
des données le long de la trace.
Nous représentons enfin sur la figure 2.30 les sept courbes associées aux sept
modes de variabilité d’un même point. Les trois premiers modes sont les plus si-
gnificatifs en terme d’amplitude comme cela a déjà été vu. Le 4ème mode est déjà
proche du 3ème mode. Les trois modes suivants sont trop peu significatifs pour être
étudiés.
Il est remarquable que dans le premier mode on distingue un fort pic négatif
tous les 2 ans. Ce premier mode est ainsi caractérisé par un cycle annuel, de plus
forte amplitude tous les 2 ans. Cela est peut-être à mettre en rapport avec la durée
d’un cycle ENVISAT qui est de 35 jours. 10 cycles couvrent un peu moins d’une an-
née, alors que 11 cycles dépassent une année. En revanche, 21 cycles correspondent
exactement à deux ans. Il faut donc deux ans pour que l’échantillonnage du satel-
lite se retrouve en phase du cycle annuel marquant les saisons et les phénomènes
météorologiques.
Le deuxième mode est assez irrégulier, avec une tendance marquée durant la
première année de la période d’étude, et des variations plus cycliques à l’échelle
annuelle, ensuite. Les modes suivants représentent la variabilité à plus haute fré-
quence (et de plus faible amplitude) présente dans les paramètres de forme d’onde
altimétrique au point pris en exemple.
Les cartes 2.26 et 2.29 montrent les structures spatiales dégagées par l’analyse
en composantes principales. Deux régions se distinguent, mises en évidence par les
vecteurs A et B, et dans une moindre mesure E et F . On constate que les régions
qui sont caractérisées par un premier mode proche du vecteur A, ont un deuxième
mode proche du vecteur E tandis que lorsque le premier mode est caractérisé par
le vecteur B, le deuxième est souvent (mais pas toujours) engendré par le vecteur
F. Or nous avons remarqué que les vecteurs A et F d’une part et les vecteurs E
et B d’autre part étaient analogues. Nous avons alors, pour une majeure partie de
la surface de la calotte polaire Antarctique deux modes principaux caractérisant
les variations temporelles des paramètres de forme d’onde altimétrique, dont l’ordre
d’importance s’échange en fonction de la localisation sur la calotte polaire.
Les cartes de répartition des modes de variabilité mettent en évidence des struc-
tures déjà observées lors de l’étude des corrélations entre paramètres de forme d’onde
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(a) Mode 2. Vecteur E (b) Mode 2. Vecteur F
(c) Mode 3. Vecteur G (d) Mode 3. Vecteur H
Figure 2.29 – Projection entre le 2ème vecteur propre calculé pour chaque point
de grille et les vecteurs propres de référence E et F , ainsi qu’entre le 3ème vecteur
propre et les vecteurs de référence, G et H
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Figure 2.30 – Visualisation des quatre premiers modes de variabilité pour un même
point de la calotte. Le premier mode de ce point est caractérisé par le vecteur A et
le deuxième par le vecteur F
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et phases des cycles saisonniers. Le tableau 2.6 récapitule les caractérisations de cha-
cune des zones ainsi établies.
Les paramètres de forme d’onde altimétrique reflètent l’état de la surface de la
calotte polaire. Ils évoluent donc en réponse aux changements de propriétés de celle-
ci. Or, ce sont les conditions météorologiques à la surface de la calotte ainsi que les
processus glaciologiques liés à l’écoulement de la glace qui font évoluer l’état de la
surface aux échelles de temps qui nous intéressent. Nous allons donc par la suite nous
intéresser aux phénomènes météorologiques, d’échelle spatio-temporelle adaptée aux
observations par altimétrie radar d’ENVISAT et détectable dans les réanalyses des
modèles atmosphériques globaux.
Conclusion
Nous avons dans ce chapitre étudié la variabilité des paramètres de forme d’onde
altimétrique. Connaître les échelles de variations spatiales comme temporelles de
ces observations indique quels mécanismes sont susceptibles d’être à l’origine de ces
variations.
Nous avons commencé par étudier la variabilité des paramètres de forme d’onde
le long d’une trace. Nous avons alors pu constater que les paramètres de forme d’onde
présentaient une très forte variabilité dans l’espace comme dans le temps, reflétant
un fort niveau de bruit et étant en accord avec les variations à très petite échelle
des taux d’accumulation étudiés sur le terrain (voir par exemple Urbini et al.(2007),
Anschutz et al.(2007)). Cette variabilité s’explique notamment par la redistribution
de la neige par les vents (formation de relief de petite échelle). Il est alors difficile
d’extraire de ces données de l’information concernant les variations spatiales comme
temporelles des paramètres de forme d’onde altimétrique.
Nous cherchons à étudier l’impact des variations de l’état du manteau neigeux sur
la forme d’onde, et avons pour cela étudié les modes de variations des paramètres de
forme d’onde les uns par raport aux autres au moyen d’une analyse en composantes
principales. Malgré le fort niveau de bruit présent dans les paramètres de forme
d’onde le long de la trace, nous avons toutefois pu identifier deux à trois modes
temporels de variabilité principaux, qui se retrouvent en plusieurs points de la trace.
Nous nous intéressons à l’influence du forçage météorologique sur l’état de la
surface, et la répercussion que cela a sur les observations altimétriques. Or les in-
formations météorologiques dont nous disposons sont issues de réanalyses de mo-
dèles atmosphériques, dont la résolution spatiale est assez faible. Nous avons alors
moyenné cycle par cycle les données altimétriques sur une grille de pas 0.1˚ de latitude
et 0.25˚ de longitude, en supposant que cela permettait de s’affranchir esssentielle-
ment du bruit de mesure, et que l’état de la surface restait cohérent à cette échelle
spatiale.
Nous avons alors de nouveau procédé à l’étude de la variabilité des observa-
tions altimétriques obtenues, et avons pu déceler des échelles de variations spatio-
temporelles satisfaisantes pour l’étude des variations de l’état de la surface du conti-
nent Antarctique dans son ensemble.
Nous avons de nouveau mené une analyse en composantes principales sur ces don-
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Première Région Deuxième Région
Coefficient de rétrodiffusion en bande
S corrélé à la différence entre les coeffi-
cients de rétrodiffusion (S-Ku)
Coefficient de rétrodiffusion en bande
S non corrélé à la différence entre les
coefficients de rétrodiffusion (S-Ku)
Coefficient de rétrodiffusion en bande
Ku faiblement corrélé à la différence
entre les coefficients de rétrodiffusion
(S-Ku)
Coefficient de rétrodiffusion en bande
S anti corrélé à la différence entre les
coefficients de rétrodiffusion (S-Ku)
Cycle saisonnier ajusté à la fréquence S
de plus forte amplitude
Cycle saisonnier ajusté à la fréquence
Ku de plus forte amplitude
Cycle saisonnier du signal en bande Ku
maximal en été austral
Cycle saisonnier du signal en bande Ku
maximal en hiver austral (vrai dans une
moindre mesure pour la bande S)
Premier mode de variabilité caractérisé
par le vecteur A
Premier mode de variabilité caractérisé
par le vecteur B
Deuxième mode de variabilité caracté-
risé par le vecteur B
Dans une moindre mesure, deuxième
mode de variabilité caractérisé par le
vecteur B
Table 2.6 – Différentes caractérisations des régions pour lesquelles les variations
temporelles des paramètres de forme d’onde altimétrique sont remarquablement dif-
férentes. Les régions sont materialisées par les parties grisées sur les cartes
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nées, et avons identifié deux régions pour lesquelles le comportement spatio-temporel
des paramètres de forme d’onde est distinct d’une région à l’autre, mais homogène au
sein d’une même région. Nous allons par conséquent chercher à expliquer les raisons
d’être de ces deux régions. Plusieurs hypothèses sont possibles.
Ces deux régions sont notamment caractérisées par un déphasage du cycle saison-
nier du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku. Leur existence peut donc être liée
à un forçage, ou un mécanisme qui agit sur l’ensemble de la calotte polaire mais qui
est lui-même déphasé en fonction des différentes régions de l’Antarctique. On pense
par exemple à l’apport de précipitations. Van Lipzig et al. (2000) a par exemple
étudié la saisonnalité des précipitations à partir de modèles, et a cartographié les
saisons pendant lesquelles le maximum de précipitations neigeuses se produisait.
Différentes régions ont ainsi été identifiées, qui ne sont pas sans lien avec celles que
l’on détecte grâce aux paramètres de forme d’onde altimétrique. L’apport de pré-
cipitations en différentes saisons modifie les propriétés de surface, et pourrait ainsi
provoquer une signature marquée dans les paramètres de forme d’onde. Un autre
mécanisme possible est la densification. L’évolution de la densité de la neige est liée
à l’historique des températures (Li et Zwally, 2002), ainsi qu’évidemment à l’apport
de neige ayant une densité plus faible que le manteau recouvert. Une évolution, et
surtout une saisonnalité différente des températures selon les régions constitue une
cause possible à l’existence des deux régions. C’est en effet la densification qui a
été évoquée par Lacroix et al. (2008) pour expliquer le déphasage du coefficient de
rétrodiffusion en fonction des différentes régions de la calotte polaire.
L’existence des deux régions peut ainsi être expliquée par un processus unique,
mais dont la saisonnalité varie d’une régions à l’autre de l’Antarctique. Elle peut
également être causée par un mécanisme n’agissant que sur une partie de la calotte
polaire, ou par deux processus, l’un étant dominant sur une partie de la calotte, le
deuxième sur le restant.
On pense ainsi à un contrôle de la forme d’onde par le rapport entre signal de
surface et signal de volume. Pour l’une des régions, le signal de surface dominerait
alors que le signal de volume serait plus important pour la seconde région. Ce cas de
figure se présente si pour l’une des régions la surface est très lisse (fort signal de sur-
face), et rugueuse dans l’autre (importance du signal de volume). Dans une moindre
mesure, ces deux régions peuvent être liées à la présence d’échelles de rugosité dif-
férentes, avec l’une des régions regroupant par exemple les zones de mégadunes et
l’autre région caractérisée par un autre type de rugosité. Or les structures de surface
(macro ou micro rugosité) sont formées essentiellement par les vents. La présence
de différents types de rugosité à la surface de la calotte dépend alors en partie des
régimes des vents, de leur intensité, de leur direction par rapport à la plus grande
pente (Frezzotti et al., 2002).
Nous allons par la suite chercher à tester ces différentes hypothèses et expliquer
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Les vents affectent notablement les propriétés de la surface en Antarctique, en
agissant principalement sur la rugosité de la surface à différentes échelles. La forme
de l’écho altimétrique enregistré étant sensible aux changements d’état de la surface,
nous en déduisons que les variations de vents vont, dans une certaine mesure, affecter
la forme des échos radar. Ces variations de signal altimétrique, si elles ne sont pas
bien comprises peuvent se traduire par des variations dans la mesure de la hauteur
de la surface de la calotte polaire, et induire ainsi des erreurs sur les bilans de
masse établis à partir des techniques altimétriques. Il est donc important de mieux
comprendre l’influence des vents sur la mesure altimétrique, et nous allons dans ce
chapitre essentiellement nous intéresser à la caractérisation du vent en Antarctique,
tel que celui-ci est reproduit dans les réanalyses de modèles atmosphériques globaux.
Nous allons dans ce chapitre effectuer une première analyse de la variabilité des
vents issus des réanalyses de modèles atmosphériques globaux. Nous nous intéresse-
rons essentiellement à l’intensité des vents. Nous en caractériserons la saisonnalité et
en étudierons les échelles de variations spatio-temporelles. Nous nous intéresserons
également aux changements de direction des vents, puisque la direction des vents
contrôle l’orientation des structures rugueuses présentent à la surface de la calotte
polaire.
Les réanalyses sont ainsi exploitées afin d’étudier les événements météorologiques
survenant au niveau de la surface de la calotte polaire. Nous avons fait le choix
d’utiliser des réanalyses de modèles globaux atmosphériques car elles fournissent des
informations à intervalles de temps réguliers avec une couverture spatiale complète de
la calotte polaire. Nous nous concentrons sur la période couverte par les observations
altimétriques bi-fréquence de ENVISAT, à savoir entre janvier 2003 et décembre
2007.
Les modèles atmosphériques fournissent bien évidemment des informations cou-
vrant la totalité de la calotte Antarctique, jusqu’au Pôle Sud. Pour faciliter les
comparaisons avec les cartes d’observations altimétriques, les latitudes en-deça de
82˚ Sud seront occultées.
3.1 Comparaison du vent des réanalyses aux vents
mesurés par les stations automatiques (AWS)
Comme nous l’avons précédemment évoqué, les vents sont responsables de la
formation de structures de surface spécifiques comme les sastruggi (Frezzotti et al.,
2002) ou encore les zones de glace bleue (Van den Broeke et Bintanja, 1995). Nous
allons par conséquent nous intéresser aux variations de vents à la surface de la calotte
polaire, ou plus précisément aux variations d’intensité de vent à 10 m au-dessus de
la surface. Nous n’employons pas le terme amplitude du vent, qui prête à confusion
avec l’amplitude des cycles annuels qui seront étudiés par la suite.
Nous comparons donc ici l’intensité du vent à 10 m au dessus de la surface issue
des réanalyses avec l’intensité du vent mesuré par certaines stations automatiques
(AWS pour Antarctic Weather Station). Les stations automatiques mesurent les
vents à 3 m au-dessus de la surface (Van den Broeke, 1997), et l’on s’attend à ce
qu’ils soient moins intenses que dans les restitutions à 10 m des réanalyses. Selon
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Van den Broeke (1997), dans le cas d’une couche limite bien mélangée et une ru-
gosité de surface d’échelle caractéristique de l’ordre d’1mm, il faudrait multiplier
les mesures des stations automatiques par environ 1.15 pour obtenir l’intensité des
vents à 10m. Nous ne connaissons ni les rugosités de surface, ni les caractéristiques
de la couche limite atmosphérique. Nous nous intéresserons essentiellement aux va-
riations de l’intensité des vents, c’est-à-dire aux anomalies temporelles. Les valeurs
moyennes nous intéressent peu, et appliquer une correction plus précise ne présente
pas ici un intérêt majeur.
Nous avons choisi des stations automatiques pour lesquelles suffisamment de
mesures étaient disponibles au cours de notre période d’étude. Toutes les stations
installées n’acquièrent pas des mesures en continu (essentiellement pour cause de
pannes), et pour certaines d’entre elles, les mesures cessent pendant plusieurs mois.
Figure 3.1 – Représentation de l’emplacement des différentes stations dont les séries
temporelles sont comparées aux réanalyses de modèles atmosphériques
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L’altimètre est un instrument de mesure perturbé par la topographie et les me-
sures effectuées aux abords des côtes du continent Antarctique répondent alors à
une physique de la mesure spécifique. A cela s’ajoute l’influence de la latitude sur
la résolution spatiale des observations altimétriques puisque plus nous nous situons
près du pôle, plus les traces du satellite seront proches les unes des autres. Les me-
sures étant plus espacées le long des côtes du continent, et de moins bonne qualité,
il est alors judicieux d’effectuer les comparaisons avec des mesures effectuées dans
les régions intérieures. Or il se trouve que l’essentiel des stations automatiques est
situé le long des côtes, car ce sont les régions les plus accessibles. Nous avons alors
sélectionné des stations suffisamment loin des côtes, sans toutefois être trop proches
du pôle car le satellite ne survole pas les régions en-deça (ou au-delà selon le point
de vue) de 81.5˚ Sud. La carte de la figure 3.1 indique où sont situées les stations
pour lesquelles nous comparons les mesures de vent aux réanalyses.
Afin de mieux distinguer les courbes et d’évaluer la pertinence des séries tempo-
relles telles que nous allons effectivement les étudier par la suite, nous appliquons
aux mesures des stations ainsi qu’aux réanalyses un filtrage, afin de faire ressortir
les variations de l’ordre de 35 jours ou plus. Cela correspond aux échelles de temps
qu’il est possible d’observer avec l’altimètre. Les mesures des stations sont à l’origine
échantillonnées toutes les 10 minutes, et les réanalyses fournissent des valeurs toutes
les 6 heures. Nous commençons par calculer des moyennes journalières, puis nous
filtrons les variations temporelles inférieures à 35 jours. La figure 6.1 présente les
différentes courbes obtenues. Nous procédons de même avec les valeurs d’intensité
de vent fournies par les réanalyses.
Pour certaines stations, les réanalyses ERA-Interim reproduisent assez fidèle-
ment (figures 3.2(c) et3.2(f)) les courbes de mesures obtenues grâce aux stations
automatiques. Cela s’explique peut-être par l’amélioration du système d’assimila-
tion de données utilisé (4D-VAR) en comparaison de celui utilisé dans les projets
NCEP (3D-VAR). Nous observons bien souvent que les deux versions des réanalyses
NCEP sont très proches l’une de l’autre (voir tableau 3.3). Nous remarquons effec-
tivement que pour les stations Dôme Fuji et Dôme C II (figures 3.2(b) et 3.2(e)),
comme c’est le cas pour certaines autres stations (non montrées) situées à l’intérieur
du continent, les vents mesurés sont d’intensité plus faible que les vents des réana-
lyses. Comme nous l’avons déjà mentionné, cela est probablement attribuable à la
différence d’altitudes auxquelles les valeurs se rapportent.
Les courbes de réanalyses sont dans l’ensemble correctes en comparaison aux
mesures effectuées par les stations automatiques, surtout si l’on prend en compte
la représentativité spatiale de chacune de ces courbes : les stations automatiques
mesurent les vents localement, alors que les vents issus des réanalyses sont représen-
tatifs de l’intensité moyenne des vents au sein d’une maille du modèle. L’estimation
de la représentativité spatiale des mesures in situ est une problématique majeure en
Antarctique (voir par exemple Monaghan et al.(2005), Arthern et al.(2006) ou Eisen
et al.(2008)).
L’information contenue dans les courbes de la figure 6.1 est complétée par les cal-
culs d’écart type résiduel (tableau 3.1). On nomme écart type résiduel l’écart type
de la différence entre deux séries temporelles. Ici, par exemple, nous construisons
des séries temporelles à partir de la différence entre chacune des stations automa-
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(a) Byrd Station, altitude 1530m (b) Dôme Fuji, altitude 3810m
(c) Schwerdtfeger, altitude 54m (d) Sky Blu, altitude 1510m
(e) Dôme C II, altitude 3250m (f) Pegasus North, altitude 8m
Figure 3.2 – Comparaison entre les données de vents fournies par quelques stations
automatiques et les réanalyses de modèles atmosphériques
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tiques d’une part, et les séries temporelles correspondantes des différentes réanalyses
d’autre part. Les valeurs figurant dans le tableau 3.1 correspondent à l’écart type
des différences ainsi calculées. Pour chaque station, l’écart type le plus faible entre
réanalyses et mesures est mis en valeur en bleu, le plus important étant lui mis en
valeur en rouge. Le calcul de l’écart type prend en compte les différences jour par
jour, ce qui inclut indifféremment une différence dûe à un écart moyen (et donc à
l’écart entre les altitudes) dans l’intensité des vents modélisés et une différence attri-
buable à des variations non corrélées de chacune des courbes. On remarque qu’alors
les plus faibles écarts types sont souvent obtenus avec ERA-Interim, et les plus forts
avec NCEP/DOE. Les valeurs calculées ici n’excèdent pas 2 m/s (la valeur la plus










NCEP/NCAR 1.49 0.86 1.43 1.54 0.60 1.38
NCEP/DOE 1.61 1.26 2.02 1.71 0.89 2.13
ERA-Int 1.88 0.96 1.49 1.59 0.59 1.91
Table 3.1 – Ecarts Types des différences entre les séries tempo-
relles des stations automatiques et chacune des trois réanalyses étudiées
(m/s). NCEP/NCAR=NCEP/NCAR, NCEP/DOE=NCEP/DOE, ERA-
Int=ECMWF/ERA-Interim. La valeur la plus basse pour chaque station figure en
bleu (correspond au modèle le plus proche des mesures), et la valeur la plus élevée
figure en rouge.
Comme par la suite nous allons nous intéresser aux variations d’intensité de
vents, et non pas uniquement à leur valeur absolue, il est intéressant d’évaluer si
les variations d’intensité du vent dans les réanalyses sont ou non bien corrélées aux
variations mesurées par les stations. C’est l’objet du tableau 3.2. Alors que les écarts
types résiduels reflètent l’écart existant entre les séries temporelles initiales, les cor-
rélations permettent de déterminer si les variations des différentes séries temporelles
sont coordonnées ou non, indépendamment de leurs valeurs absolues. Les corréla-
tions obtenues sont en général relativement basses, signifiant que les variations de
vents dans les réanalyses ne sont que très peu en adéquation avec les variations
d’intensité de vent mesurées. Cela peut être dû à une faible représentativité spatiale
des stations qui mesurent le vent localement alors que les réanalyses fournissent des
informations à relativement grande échelle spatiale.










NCEP/NCAR 0.47 -0.19 0.53 0.01 0.32 0.79
NCEP/DOE 0.43 -0.13 0.33 0.03 0.03 0.80
ERA-Int 0.28 -0.32 0.30 -0.07 0.31 0.19
Table 3.2 – Corrélations entre les séries temporelles d’intensité de vents des stations
automatiques et les réanalyses étudiées. Le code de couleur du tableau précédent est
également appliqué ici, sauf pour les stations où la corrélation est trop mauvaise. A la
différence du tableau précédent, plus la corrélation est élevée (valeurs en rouge), plus
les variations des réanalyses correspondantes sont proches des variations d’intensité
de vent mesurées par la station.
A titre d’information nous faisons figurer les corrélations entre les séries tem-
porelles des différentes réanalyses, aux emplacements des six mêmes stations. Nous
constatons qu’en terme de corrélations, les deux versions de NCEP sont souvent
proches l’une de l’autre, comme cela se voit sur les courbes de la figure 6.1. En-
suite, c’est parfois NCEP/DOE qui se rapproche le plus d’ERA-Interim, et parfois
NCEP/NCAR. Nous allons dans la section suivante étudier plus en détail les écarts
entre les réanalyses.
Byrd NCEP1 NCEP2 ERA-Int
NCEP1 1 0.94 0.36
NCEP2 - 1 0.33
ERA-Int - - 1
D.Fuji NCEP1 NCEP2 ERA-Int
NCEP1 1 0.81 0.78
NCEP2 - 1 0.68
ERA-Int - - 1
Schw. NCEP1 NCEP2 ERA-Int
NCEP1 1 0.96 0.38
NCEP2 - 1 0.34
ERA-Int - - 1
Sky B. NCEP1 NCEP2 ERA-Int
NCEP1 1 0.62 0.16
NCEP2 - 1 0.38
ERA-Int - - 1
D.C.II NCEP1 NCEP2 ERA-Int
NCEP1 1 0.58 0.38
NCEP2 - 1 0.43
ERA-Int - - 1
Peg.N. NCEP1 NCEP2 ERA-Int
NCEP1 1 0.98 0.31
NCEP2 - 1 0.29
ERA-Int - - 1
Table 3.3 – Corrélations entre les séries temporelles d’intensité de vents issues des
différentes réanalyses. Les emplacements sont ceux des stations étudiées dans cette
section. NCEP1=NCEP/NCAR, NCEP2=NCEP/DOE.
3.2 Comparaison de la variabilité des différentes ré-
analyses
La figure 3.3 présente les intensités moyennes des vents pour les trois réanalyses
(ERA-Interim, NCEP/DOE et NCEP/NCAR). Comme cela a été décrit au chapitre
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(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.3 – Vitesse moyenne du vent (m/s) fournie par les réanalyses pour la
période entre janvier 2003 et décembre 2007
précédent, le vent est globalement plus faible sur le plateau de l’Antarctique de
l’Est et accélère en s’écoulant le long des pentes qui bordent la calotte polaire pour
atteindre une vitesse maximale au niveau des côtes (voir par exemple King et Turner,
1997). On remarque toutefois la présence de vents plus forts vers l’intérieur du
continent comme dans le bassin du glacier Lambert (aux alentours de 75˚ E), sur
les flancs de la chaîne transantarctique (165˚ E) et vers 330˚ E. La structure spatiale
des intensités du vent est relativement semblable entre les différents modèles. On
observe un plus fort contraste entre l’intérieur du continent et les régions côtières
dans NCEP/DOE.
(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.4 – Ecarts types des vents (m/s) fournis par les réanalyses pour la période
entre janvier 2003 et décembre 2006
Les cartes de la figure 3.4 permettent de caractériser la variabilité des différents
modèles. L’écart type des séries temporelles d’intensité de vents y est représenté. On
constate que la variabilité du vent augmente avec l’intensité moyenne de celui-ci,
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c’est-à-dire que l’on retrouve l’opposition entre les régions intérieures où les vents
sont plus faibles et les côtes où les vents sont forts. On remarque que la variabilité
est nettement plus importante dans NCEP/DOE que dans les autres réanalyses.
(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.5 – Rapport entre les écarts types des vents (m/s) et moyennes des vents
fournis par les réanalyses pour la période entre janvier 2003 et décembre 2006. Ces
écarts types normalisés par l’intensité moyenne sont exprimés en pourcentage.
Les cartes de la figure 3.5 représentent toujours l’écart type en chaque point de
l’intensité du vent sur 5 ans, mais après avoir été divisé par l’intensité moyenne
locale du vent (écart type normalisé) afin de déterminer si les variations autour de
la moyenne sont importantes ou non comparativement à cette moyenne. Une inver-
sion des structures spatiales apparaît alors ; sur le plateau Antarctique, les vents
sont de faibles intensités, mais varient beaucoup comparativement à leur valeur
moyenne. En revanche, à l’approche des côtes, les vents sont plus forts, mais égale-
ment plus constants. On constate de nouveau sur la carte 3.5(b) que les réanalyses
de NCEP/NCAR présentent une forte variabilité.
3.2.1 Etude de la saisonnalité du vent dans les réanalyses
L’intensité des vents dans les réanalyses présente généralement une forte saison-
nalité, comme cela se voit sur certaines courbes (figure 6.1). Nous étudions donc ici
les caractéristiques des cycles saisonniers de l’intensité des vents.
Nous comparons désormais les propriétés des cycles saisonniers qui s’ajustent
le mieux, pour chacune des mailles, aux différentes réanalyses. Nous évaluons la
pertinence d’un tel ajustement par la corrélation entre le cycle saisonnier calculé
et la série temporelle initiale. Nous travaillons avec des données journalières, qui
présentent une très importante variabilité à cette échelle de temps, qui n’est par
définition pas représentée dans le cycle annuel, et qui sera de fait responsable d’une
faible corrélation entre cycle saisonnier ajusté et série temporelle initiale
Lorsque le cycle saisonnier s’ajuste suffisamment bien, la comparaison des ampli-
tudes et phases du cycle saisonnier calculé permettent d’avoir une bonne estimation
du comportement temporel en chaque point des différentes réanalyses. En plus d’une
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sinusoïde (caractérisant les variations annuelles) nous ajustons aux séries temporelles
d’intensité de vent une courbe de tendance. Ainsi nous comparons les variations des
vents dans les différentes réanalyses à partir de trois paramètres uniquement (am-
plitude et phase du cycle annuel et tendance). Ceci ne permet pas de rendre compte
de la variabilité interannuelle en dehors de la présence d’une tendance sur 5 ans.
(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.6 – Corrélations entre les cycles saisonniers ajustés et les séries tempo-
relles initiales, pour les trois réanalyses
La figure 3.6 permet de visualiser les zones pour lesquelles il est particulière-
ment pertinent d’ajuster un cycle saisonnier. On constate que les corrélations pour
les analyses ERA-Interim sont faibles, ce qui signifie que la variabilité à l’échelle
journalière ou mensuelle domine la présence d’un éventuel cycle annuel. Les réana-
lyses NCEP/NCAR et NCEP/DOE montrent un comportement saisonnier là où
les vents sont les plus forts. Lorsque les vents sont faibles en moyenne à l’intérieur
du continent, il est plus difficile d’y déceler la présence de cycles saisonniers, et les
ajustements ne sont alors pas très proches des séries temporelles. Nous avons vu au
paragraphe précédent que la variabilité dans les régions intérieures était importante
comparativement aux valeurs moyennes du vent. Cette variabilité masque donc le
cycle saisonnier, qui ne peut être que peu marqué en raison de la faible intensité des
vents dans la région.
Pour les réanalyses NCEP, les cartes d’amplitude des cycles annuels des vents
sont similaires aux cartes d’intensité moyenne des vents. Plus les valeurs moyennes
des vents sont élevées, plus l’amplitude du cycle saisonnier ajusté est importante.
Ceci n’est pas le cas pour les réanalyses ERA-Interim, pour lesquelles l’amplitude
du cycle saisonnier est faible partout, de même que les corrélations entre les cycles
saisonniers ajustés et les séries temporelles associées. Cela montre que les variations
de vents dans ERA-Interim ne suivent pas des cycles annuels aussi marqués que dans
les réanalyses NCEP.
Les cartes de phases du cycle saisonnier représentent la date à laquelle le maxi-
mum est atteint, en nombre de mois comptés à partir de janvier. Comme l’on pouvait
s’y attendre, les vents sont les plus intenses pendant l’hiver austral, entre juin et août.
Les cartes de tendance des vents mettent en valeur des structures spatiales iden-
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(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.7 – Amplitude (m/s) du cycle annuel ajusté aux variations d’intensité du
vent pour chacune des trois réanalyses. L’échelle de couleur varie selon les réanalyses.
(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.8 – Phase du cycle annuel ajusté aux variations d’intensité du vent pour
chacune des trois réanalyses. On représente ici la date en mois du maximum du cycle
annuel compté à partir du mois de janvier
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tiques pour les deux versions de NCEP, les valeurs des tendances étant toutefois plus
marquées dans la version NCEP/DOE que dans NCEP/NCAR. Les structures spa-
tiales des tendances d’intensité du vent observées dans ERA-Interim sont en revanche
très différentes, notamment dans les régions côtières. Dans la bande de latitude entre
-65˚ S et -70˚ S, les valeurs de tendance sont en général de signe opposé dans chacune
des réanalyses. D’après ERA-Interim, l’intensité des vents diminue d’environ 1m/s
par an le long de quasiment toutes les côtes de l’Antarctique, alors que d’après
NCEP, mis à part entre 60 E˚ et 70 E˚ ainsi qu’entre 135˚ E et 200˚ E, l’intensité des
vents augmente de près de 1 m/s par an. Ces tendances ne sont calculées que sur 5
ans, et il suffit que l’un des modèles se comporte légèrement différemment pendant
la 1ère ou la 5ème année pour affecter significativement la tendance. Il est cependant
important d’inclure une tendance dans le calcul de cycles saisonniers, afin d’obtenir
des valeurs d’amplitude et de phase plus précises, et nous avons alors représenté les
résultats de ce calcul.
3.2.2 Rayons de décorrélation spatio-temporelle
Les rayons de décorrélation spatiale sont calculés avec la méthodologie décrite
au chapitre précédent.
Réanalyses NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Interim
Rayon Moyen (km) 423 575 443
Ecart Type (km) 123 137 208
Table 3.4 – Valeurs des rayons de décorrélation temporelle moyens pour l’ensemble
de la calotte polaire, et écart type correspondants. Les valeurs sont exprimées en
kilomètres.
(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.9 – Rayons de décorrélation spatio-temporelle de l’intensité du vent dans
chacune des réanalyses étudiées (km)
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La répartition des valeurs de rayons de décorrélation est relativement semblable
dans les différentes réanalyses, avec de faibles valeurs au coeur du plateau de l’An-
tarctique de l’Est, sur la péninsule Antarctique et dans le bassin du glacier Lam-
bert. Des valeurs plus fortes sont présentes à la côte ainsi qu’en Terre de Wilkes,
bien que cette région soit bordée par la chaîne Transantarctique qui est susceptible
de perturber notablement l’écoulement des masses d’air. Nous pouvons alors nous
interroger sur la capacité des réanalyses à intégrer correctement la présence de la
chaîne Transantarctique. La topographie n’est en effet pas toujours représentée as-
sez finement dans les modèles atmosphériques couvrant l’Antarctique (Genthon et
Krinner, 2001), induisant des biais. La chaîne transantarctique présente un relief
relativement abrupt qui est lissé dans ces modèles. En revanche, cette région est
caractérisée par la présence d’un grand nombre de stations automatiques, dont la
représentativité est certes parfois faible (Monaghan et al., 2004), et est couverte par
des modèles régionaux restreints tels que Polar-MM5 (Monaghan et al., 2004) qui
à l’aide d’un maillage plus fin prennent mieux en compte les spécificités de cette
région. Par exemple le fait que dans certaines régions la neige ne s’accumule pas
(Dry Valley).
Nous remarquons sur la figure 3.9(b) ainsi que dans le tableau 3.4 que les rayons
de décorrélation sont en moyenne plus élevés dans NCEP/DOE que dans les autres
réanalyses. Cela est relativement surprenant car c’est le modèle pour lequel la varia-
bilité temporelle est la plus importante (voir figure 3.4(b)). La variabilité en chaque
point est ainsi importante, mais reste cohérente entre les séries temporelles sur de
grandes distances.
C’est pour ERA-Interim que la diversité des valeurs est la plus importante (voir
tableau 3.4). On remarque effectivement un plus fort contraste entre les valeurs
extrêmes sur la figure 3.9(c) que dans les autres réanalyses.
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3.3 Caractérisation des vents aux différentes sta-
tions
Byrd NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Int AWS
Moyenne (m/s) 5.47 6.83 7.08 5.25
Ecart Type (m/s) 1.04 1.30 1.46 1.66
Amplitude (m/s) 1.21 1.48 1.06 1.68
Phase (Max) Juill Juill Juill Mai
Tendance (m/s/an) - -0.16 0.45 -0.17
Rd (km) 470 450 520 -
Dôme Fuji NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Int AWS
Moyenne (m/s) 3.99 5.77 4.07 1.37
Ecart Type (m/s) 0.59 1.07 0.65 0.53
Amplitude (m/s) 0.54 0.64 0.66 0.46
Phase (Max) Juill Juill Juill Mars
Tendance (m/s/an) -0.10 -0.33 -0.01 0.03
Rd (km) 310 390 390 -
Table 3.5 – Paramètres statistiques calculés aux emplacements de 2 stations au-
tomatiques (AWS pour Antarctic Weather Station) pour chacune des réanalyses et
pour les séries temporelles mesurées par la station
Schwerdtfeger NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Int AWS
Moyenne (m/s) 6.12 8.17 3.83 4.77
Ecart Type (m/s) 1.39 1.92 0.69 1.54
Amplitude (m/s) 1.70 2.30 0.52 1.11
Phase (Max) Juill Juill Juill Juill
Tendance (m/s/an) -0.15 -0.39 0.15 0.48
Rd (km) 420 400 630 -
Sky Blu NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Int AWS
Moyenne (m/s) 4.00 6.53 4.78 7.22
Ecart Type (m/s) 0.68 1.02 0.65 1.40
Amplitude (m/s) 0.32 0.33 0.50 0.52
Phase (Max) Nov Juill Aout Juill
Tendance (m/s/an) -0.01 0.09 -0.19 0.05
Rd (km) 210 270 460 -
Table 3.6 – Paramètres statistiques calculés aux emplacements de 2 stations auto-
matiques (AWS) pour chacune des réanalyses et pour les séries temporelles mesurées
par la station
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Dôme C II NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Int AWS
Moyenne (m/s) 4.39 5.48 4.61 3.08
Ecart Type (m/s) 0.61 0.83 0.59 0.37
Amplitude (m/s) 0.06 0.26 0.28 0.20
Phase (Max) Sept Aout Aout Sept
Tendance (m/s/an) 0.12 -0.14 0.05 0.05
Rd (km) 440 380 400 -
Pegasus North NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Int AWS
Moyenne (m/s) 7.61 11.67 10.06 6.06
Ecart Type (m/s) 2.19 3.07 1.59 1.40
Amplitude (m/s) 2.79 3.78 0.46 1.73
Phase (Max) Juill Juill Aout Juill
Tendance (m/s/an) -0.43 -0.57 -0.78 0.12
Rd (km) 600 560 720 -
Table 3.7 – Paramètres statistiques calculés aux emplacements de 2 autres stations
automatiques (AWS) pour chacune des réanalyses et pour les séries temporelles me-
surées par la station
Les tableaux 3.5, 3.6 et 3.7 récapitulent les différents éléments statistiques cal-
culés au cours de ce chapitre aux emplacements des 6 stations pour lesquelles les
variations de vents ont été visualisées. Comme cela a déjà été remarqué, le cycle
annuel de variations est moins marqué dans les données AWS que dans les réana-
lyses. Lorsque les amplitudes de ce cycle annuel sont très faibles, les phases calculées
ne sont pas significatives, c’est pourquoi nous trouvons pour l’une des stations un
maximum au mois de mars.
3.3.1 Prise en compte de la direction du vent
Nous nous sommes jusqu’à présent intéressés aux variations d’intensité du vent.
Les changements de direction du vent sont cependant également susceptibles de
modifier les structures neigeuses présentes à la surface de la calotte polaire.
Nous calculons ici ce qu’on appelle la constance du vent (voir par exemple Parish
et al., 1987) et qui correspond au rapport entre le vecteur vent moyen et l’intensité
moyenne du vent. Lorsque la direction du vent est constante, ce rapport vaut 1.
Lorsque le vent souffle toujours dans la même direction, mais dans deux sens dif-
férents, avec la même fréquence pour chaque sens, la constance du vent est nulle.
Parish (1987) mentionne que cette constance est souvent de l’ordre de 0.8 ou au-delà,
ce qui fait de l’Antarctique l’endroit de la Terre où la direction des vents est la plus
constante.
La carte 3.10 montre que la constance du vent est souvent proche de l’unité, ce
qui signifie que les vents soufflent principalement toujours dans la même direction en
Antarctique. Les changements de direction ont donc probablement peu d’influence,
en général, sur les changements d’état de la surface. Lacroix et al. (2009) ont ce-
pendant pu établir qu’un changement brusque dans la direction du vent à Vostok
avait, en affectant la rugosité de surface, provoqué un saut net dans les observa-
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(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 3.10 – Constance du Vent des différentes réanalyses. La constance du vent
correspond au rapport entre l’amplitude du vecteur vent moyen et la vitesse moyenne
du vent.
tions altimétriques. Cela n’est pas sans influence sur la mesure de hauteur et est
susceptible d’être interprété comme un changement de hauteur lié à un événement
de précipitations neigeuses plutôt qu’un changement d’état de la surface.
Conclusion
Ce chapitre a été consacré à l’étude de la variabilité spatio-temporelle de l’in-
tensité des vents fournis par les réanalyses de modèles atmosphériques. Nous nous
sommes notamment intéressés aux caractéristiques des variations intra-annuelles, et
à l’évolution des celles-ci en fonction de leur emplacement géographique.
Nous avons commencé par comparer les séries temporelles d’intensité de vents
entre les différentes réanalyses d’une part, et avec les mesures effectuées par quelques
stations automatiques réparties à l’intérieur du continent Antarctique d’autre part.
Nous avons alors pu constater que l’intensité des vents dans les deux versions du
modèle NCEP étaient très proches l’une de l’autre, et différaient parfois notablement
des séries temporelles fournies par ERA-Interim. La comparaison avec les stations
automatiques est légèrement biaisée puisque les réanalyses fournissent les vents à
10 m, alors que les mesures sont effectuées à 3 m au-dessus de la surface, et sont
alors plus marquées par le frottement sur la surface. Il faudrait donc appliquer une
correction tenant compte de la rugosité de la surface. Cependant, nous nous intéres-
sons essentiellement aux variations d’intensité de vents, et non à leur valeur absolue,
et en l’absence de relief aux endroits où sont positionnés les stations étudiées, les
variations mensuelles de vents à 3m et à 10m sont a priori proportionnelles.
L’intensité moyenne varie à l’échelle de la calotte, en augmentant vers les côtes,
mais avec toutefois des couloirs d’écoulements privilégiés, ce qui donne des vents
plus ou moins intenses au niveau de la côte selon la longitude. Nous nous sommes
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essentiellement intéressés aux variations inter-annuelles et à la présence de cycles
saisonniers. Les vents sont d’après les réanalyses, et en accord avec la littérature,
maximaux en hiver austral. L’amplitude des variations annuelles sont les plus mar-
quées lorsque les vents sont eux-mêmes en moyenne plus intenses.
Nous avons par la suite calculé les échelles de variations spatio-temporelles des
vents, et avons trouvé des rayons de décorrélation de l’ordre de plusieurs centaines
de kilomètres, nettement supérieurs aux rayons de décorrélation correspondant aux
observations altimétriques. Nous allons donc devoir homogénéiser nos deux sources
d’information, ce qui est l’objet du chapitre suivant.
Nous avons calculé la constance des vents et établi qu’en général, et en accord
avec la bibliographie, les vents soufflent toujours dans la même direction, en suivant
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Nous avons étudié au cours des chapitres précédents la variabilité des observa-
tions altimétriques, et plus particulièrement celles du coefficient de rétrodiffusion
dans les deux fréquences utilisées par ENVISAT qui présente l’avantage d’être le pa-
ramètre de forme d’onde altimétrique le moins affecté par les bruits de mesure. Nous
avons également étudié la variabilité de l’amplitude du vent à la surface de la ca-
lotte polaire Antarctique telle qu’elle est représentée dans les réanalyses de modèles
atmosphériques globaux. Ces deux types d’information ont des résolutions spatiales
comme temporelles différentes. Nous allons par conséquent exposer dans ce chapitre
comment nous avons procédé pour obtenir des résolutions identiques et des échelles
de variations semblables pour ces deux jeux de données, dans l’espace comme dans
le temps.
4.1 Ajustement des résolutions spatiales
Les données altimétriques sont acquises avec une résolution spatiale assez fine
comme cela a été vu au chapitre précédent lors de l’étude des observations le long de
la trace. Ces observations ont été moyennées sur une grille dont le pas en longitude
est de 0,25˚ et de 0,1˚ en latitude. L’utilisation d’une grille avec un pas régulier en
longitude/latitude peut poser des problèmes lorsque l’on étudie les régions polaires,
puisque la surface des mailles diminue au fur et à mesure que l’on s’approche du pôle,
jusqu’à l’obtention de mailles non plus rectangulaires mais triangulaires. Cependant,
les observations altimétriques ne couvrent pas le Pôle Sud, nous évitons alors d’avoir
à gérer ce point singulier. Nous étudions des données dans la bande de latitude
comprise entre 65˚ et 81,5˚ , et dans cet intervalle la taille des mailles de la grille
utilisée varie d’un facteur trois entre les latitudes les plus basses et les plus hautes.
En parallèle, nous devons tenir compte du fait que la couverture spatiale du satellite
ENVISAT varie en fonction de la latitude, avec des traces qui sont plus proches
les unes des autres à proximité du pôle. L’utilisation d’une grille en longitude et
latitude est donc ici justifiée puisqu’elle permet de prendre partiellement en compte
la variation latitudinale de la densité de mesures effectuées par l’altimètre à bord de
ENVISAT.
Les réanalyses des modèles atmosphériques globaux que nous utilisons ont quant
à elles une résolution spatiale inférieure à celle des observations altimétriques. Nous
commençons par interpoler ces réanalyses sur une grille de résolution 0,25˚ en longi-
tude et 0,1˚ en latitude, identique à celle utilisée pour les observations altimétriques.
La méthode d’interpolation choisie est l’interpolation polynomiale. Nous ajustons
une forme bi-quadratique localement aux valeurs de la grille initiale et en déduisons
les valeurs du champ recherché aux points de la nouvelle grille.
Cette opération, si elle permet d’obtenir des grilles de même résolution pour
toutes les variables utilisées (réanalyses comme observations altimétriques), ne crée
cependant aucune information de petite échelle spatiale. Or, les données altimé-
triques contiennent des informations à petite échelle comme il a été vu au chapitre
précédent où nous avons obtenu des rayons de décorrélation spatio-temporelle pou-
vant atteindre de très faibles valeurs. En effet, nos calculs sont effectués par pas de 10
km, et cette valeur minimale de 10 km est atteinte dans plusieurs régions. De telles
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(a) Rétrodiffusion avant (Ku) (b) Vent avant (NCEP/DOE) (c) Vent avant (ERA-Interim)
(d) Rétrodiffusion après (Ku) (e) Vent après (NCEP/DOE) (f) Vent après (ERA-Interim)
Figure 4.1 – Cartographie du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku moyen sur 5
ans ainsi que de l’intensité moyenne du vent (NCEP/DOE et ERA-Interim) avant
et après l’interpolation polynomiale. Nous ne représentons pas le coefficient de rétro-
diffusion en Bande S, dont la répartition des valeurs est similaire à celle de la bande
Ku. De même nous ne représentons pas ici les cartes correspondant aux réanalyses
NCEP/NCAR car il a déjà été vu que ces cartes sont très proches de celles obtenues
avec NCEP/DOE
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variations à petite échelle ne peuvent être présentes dans les réanalyses. Il convient
alors de lisser spatialement les observations altimétriques, ce que nous faisons en
ajustant une forme bi-quadratique similaire à celle employée pour changer la résolu-
tion des grilles des réanalyses de modèles atmosphériques. La valeur des paramètres
de forme d’onde en chacun des points de grille est ainsi le reflet des mesures initiales
pondérées par les mesures effectuées aux points voisins. La figure 4.1 présente l’effet
de l’interpolation bi-quadratique dans l’espace sur les valeurs moyennes de quelques
unes des variables étudiées (coefficient de rétrodiffusion et intensité du vent).
Nous avons désormais deux jeux de données disponibles sur des grilles de même
résolution spatiale pour lesquelles nous allons évaluer la taille des structures spatio-
temporelles. Auparavant, nous allons homogénéiser la résolution temporelle entre les
deux jeux d’information.
4.2 Obtention de jeux de données comparables tem-
porellement
Chaque cycle d’ENVISAT dure environ 35 jours, et les données que nous avons
correspondent à la moyenne de toutes les mesures acquises au cours d’un cycle au sein
de chaque maille de grille. La résolution temporelle des observations altimétriques
est donc de 35 jours. Les variations temporelles entre deux mesures consécutives au
même endroit de la calotte polaire intègrent les variations d’état de la surface qui se
sont produites dans cet intervalle de temps.
En ce qui concerne les réanalyses, nous utilisons des moyennes journalières. Nous
avons alors des informations sur les conditions de vent jour après jour.
La première étape pour obtenir une résolution temporelle identique est de pro-
cèder à une interpolation des séries temporelles altimétriques afin d’obtenir des va-
leurs journalières. Nous choisissons d’utiliser une interpolation linéaire. Cela revient
à supposer que les changements d’état de surface sont progressifs entre deux mesures
consécutives, ce qui n’est en réalité pas le cas. En effet, un changement brutal dans
la direction du vent va entraîner une variation brusque dans les paramètres de forme
d’onde altimétrique (Lacroix et al., 2009). Nous devons garder ceci à l’esprit afin
d’interpréter au mieux les variations temporelles des paramètres de forme d’onde.
De même que dans le cas de l’homogénéisation spatiale, les séries temporelles
des réanalyses varient à l’échelle journalière, et de façon conséquente (voir figure
4.2). Il est alors nécessaire de filtrer ces variations afin de ne conserver que les
évolutions de l’ordre de 35 jours ou plus, échelle qui correspond à ce qui est visible
dans les observations altimétriques. Nous utilisons pour cela une convolution entre
les séries temporelles et une fonction du type exp (− t2
τ2
) avec τ = 35 jours. L’effet
de ce procédé appliqué aux réanalyses de vent est visible sur la figure 4.2 où les
courbes bleues (après lissage) ne contiennent plus aucune des variations à petite
échelle temporelle (courbes vertes).
Les courbes noires de la figure 4.3 représentent les séries temporelles du coefficient
de rétrodiffusion en bande Ku, avec une valeur tous les 35 jours. Les courbes vertes
sont le résultat de l’interpolation polynomiale qui a pour but de lisser spatialement
les observations altimétriques. Nous n’avons pour ces courbes vertes toujours qu’un
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(a) NCEP/NCAR Station Byrd (b) NCEP/NCAR Station Pegasus North
(c) NCEP/DOE Station Byrd (d) NCEP/DOE Station Pegasus North
(e) ERA-Interim Station Byrd (f) ERA-Interim Station Pegasus North
Figure 4.2 – Effet du filtrage temporel sur les réanalyses d’amplitude de vent en
deux points (emplacements des stations Byrd et Pegasus North. Courbes vertes =
sans lissage temporel ; courbes bleues = avec lissage temporel)
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point tous les 35 jours. Dans un premier temps une interpolation linéaire permet
d’obtenir des valeurs journalières, ce qui ne modifie pas l’allure des courbes vertes.
Dans un second temps, nous appliquons le même filtrage temporel que dans le trai-
tement appliqué aux réanalyses, afin d’obtenir des séries temporelles comparables.
Cela a pour effet de lisser les courbes, comme on peut le voir grâce aux courbes
bleues de la figure 4.3.
(a) Station Byrd (b) Station Pegasus North
Figure 4.3 – Effet de l’interpolation polynomiale et du filtrage temporel sur les des
exemples de courbes de coefficient de rétrodiffusion en bande Ku (emplacements des
stations Byrd et Pegasus North)
Nous avons ainsi filtré dans les réanalyses des modèles atmosphériques globaux
les variations à petite échelle temporelle qui ne sont pas détectables par altimétrie.
Nous avons appliqué un traitement analogue aux séries temporelles des observations
altimétriques afin d’en lisser les variations. Nous allons maintenant évaluer l’impact
du changement de résolution des grilles et du filtrage temporel sur la taille des
structures spatio-temporelles, tant dans les observations altimétriques que dans les
réanalyses.
4.3 Estimation de la taille des structures spatiales
La taille des structures spatiales se détermine par le calcul des rayons de décorré-
lation spatio-temporelle comme cela a déjà été vu précédemment. Ce rayon quantifie
la distance en-deçà de laquelle les séries temporelles contiennent une quantité suffi-
sante de variabilité commune. Nous suivons la même méthodologie que celle utilisée
dans les chapitres précédents.
4.3.1 Calculs des rayons de décorrélation spatio-temporelles
Le tableau 4.1 récpitule les valeurs de rayons de décorrélation spatio-temporelle
obtenues dans les deux chapitres précédents dans les colonnes correspondant aux
“séries temporelles initiales”. Nous ajoutons dans ce tableau les valeurs des rayons
de décorrélation obtenues à l’issu des traitements d’homogénéisation des résolutions
spatiale et temporelle.
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Séries Temporelles Initiales Séries Temporelles Finales
Valeur Moyenne Ecart Type Valeur Moyenne Ecart Type
Vent NCEP/NCAR 423 123 582 326
Vent NCEP/DOE 575 137 531 189
Vent ERA-Interim 443 208 407 166
Rétrodiffusion Ku 32 30 190 138
Rétrodiffusion S 47 46 228 115
Table 4.1 – Rayons de décorrélation moyen pour l’ensemble de la calotte polaire
et écart type correspondant (en km) avant et après les traitements effectués pour
obtenir des échelles de variations spatio temporelles comparables
Nous constatons dans ce tableau 4.1 que les traitements appliqués aux réana-
lyses d’amplitude de vents ne modifient pas notablement les valeurs de rayon de
décorrélation. On constate une légère augmentation de ces valeurs dans le cas de
NCEP/NCAR. Cela s’explique probablement par le filtrage temporel effectué qui
présente une forte variabilité susceptible de ne pas être commune entre deux points
même proches spatialement l’un de l’autre.
Pour NCEP/DOE comme pour ERA-Interim, le rayon de décorrélation dimi-
nue légèrement, sans être significatif. Cela montre que la variabilité à petite échelle
temporelle n’est pas responsable de la décorrélation entre les différentes séries tem-
porelles.
Les traitements effectués sur les paramètres de forme d’onde augmentent en re-
vanche fortement les valeurs de rayons de décorrélation spatio-temporelle, d’un fac-
teur 4 à 5. Cela est principalement causé par l’ajustement de formes bi-quadratiques
qui lisse spatialement les données. L’objectif de cette manipulation était justement
de s’affranchir des variations spatiales d’échelle trop fine non représentées dans les
réanalyses de modèles atmosphériques. Les structures de petites échelles ont bien été
éliminées lors ce traitement, et l’on peut désormais observer les variations spatiales
des paramètres de forme d’onde à l’échelle de la centaine de kilomètres.
Les valeurs moyennes de rayons de décorrélation obtenues avec les paramètres
altimétriques demeurent plus faibles que celles des amplitudes de vent dans les ré-
analyses. Les écarts types sont du même ordre de grandeur que les valeurs moyennes
dans le cas des paramètres altimétriques, montrant qu’il existe une grande diver-
sité de valeurs. Si les valeurs moyennes de rayon de décorrélation obtenues ne sont
pas identiques, cela est en partie expliqué par des variabilités propres à chacun des
jeux de données (altimétrie et réanalyses), dont nous cherchons à évaluer les points
communs, comme les différences.
Les cartes de la figure 4.4 montrent la répartition spatiale des rayons de décorré-
lation spatio-temporelle. Nous retrouvons une grande similarité entre les structures
spatiales mises en évidence par NCEP/NCAR et NCEP/DOE, avec cependant des
valeurs nettement plus importantes dans le cas de NCEP/NCAR. Les rayons de dé-
corrélation sont plus faibles sur les dômes, là où les vents sont de plus faible intensité
et où la topographie est relativement plane. Les rayons de décorrélation sont plus
importants à la côte, lorsque les vents sont plus intenses et s’écoulent le long des
pentes, avec une direction relativement constante en toute saison (Parish et Brom-
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(a) Vents NCEP/NCAR (b) Vents NCEP/DOE (c) Vents ERA-Interim
(d) Coefficient de Rétrodiffu-
sion, Bande Ku
(e) Coefficient de Rétrodiffu-
sion, Bande S
Figure 4.4 – Cartographie des rayons de décorrélation des amplitudes de vents
dans les trois réanalyses, ainsi que des coefficients de rétrodiffusion dans les deux
fréquences (bandes Ku et S), après les traitements effectués pour homogénéiser les
jeux de données spatialement et temporellement
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wich, 2008). Cette répartition des rayons de décorrélation rappelle celle de l’écart
type des vents normalisé par l’intensité moyenne. La répartition des rayons de décor-
rélation est légèrement différente dans ERA-Interim. Les régions pour lesquelles le
rayon de décorrélation est faible dans les réanalyses NCEP présentent également des
faibles rayons de décorrélation dans ERA-Interim. On décèle en plus dans la carte
de rayon de décorrélation de ERA-Interim des couloirs pour lesquels les valeurs des
rayons de décorrélation sont faibles, notamment entre 330˚ de longitude Est et 60˚ ,
aux environs de 75˚ Sud. Nous avons vu dans le premier chapitre que les vents en
région cotière résultaient de l’interaction entre les écoulements catabatiques d’une
part, guidés par les zones de convergence et divergence de la topographie, et les
systèmes synoptiques provenant des moyennes latitudes d’autre part. Ce sont ces
mécanismes qui définissent les échelles spatiales de cohérence des vents.
En ce qui concerne les coefficients de rétrodiffusion en bandes S et Ku, les cartes
4.4(d) et 4.4(e) mettent en évidence des structures spatiales relativement similaires,
avec toutefois des valeurs plus élevées en bande S (échelles de couleur différentes
allant jusqu’à 400 km en bande Ku et jusqu’à 600km en bande S).
La carte de rayons de décorrélation du coefficient de rétrodiffusion σKu (figure
4.4(d)) met en évidence de grands rayons de décorrélation (de l’ordre de 400 km)
entre la côte et l’intérieur du plateau de l’Antarctique de l’Est ainsi qu’aux alentours
de 0˚ Est. Les rayons les plus faibles sont essentiellement observés le long des côtes,
là où la topographie contribue à faire baisser notablement la puissance rétrodiffusée.
Les mesures au-delà du trait de côte ne sont pas exploitées, la cohérence du σKu
serait plus importante dans la direction côte-large (surface océanique ou glace de
mer plane) qu’elle ne l’est dans la direction côte-intérieur, la seule prise en compte
dans le calcul. On trouve également de faibles valeurs de rayon de décorrélation sur
des zones restreintes de l’intérieur du continent et dans le bassin du glacier Lambert
entourant l’Amery Ice Shelf. Les remarques concernant le rayon de décorrélation
spatio-temporel du coefficient de rétrodiffusion en bande S sont les mêmes.
Les valeurs de rayon de décorrélation calculées montrent que les opérations ef-
fectuées (lissage spatial et filtrage temporel) ont permis d’éliminer les variations de
petites échelles liées à des processus ne pouvant pas être observés dans l’un ou l’autre
des jeux de données.
Nous avons désormais à notre disposition deux jeux de données aux échelles de
variation plus homogènes spatialement comme temporellement. Les événements de
courte durée (inférieurs au mois) influençant la surface neigeuse de la calotte ne
seront pas perçus, de même que les événements de trop petite échelle (inférieure à
environ 150km). Cependant, nous venons d’observer que les intensités de vents et les
coefficients de rétrodiffusion présentaient des cartes de rayon de décorrélation spatio-
temporelle bien différentes. D’un côté, le coefficient de rétrodiffusion représente une
observation de l’état de la surface, et est sensible à d’autres processus que les vents.
D’un autre, les vents issus des réanalyses ont des échelles spatiales caractéristiques
qui sont déterminées en fonction de données réelles plus ou moins bien représentées
(par exemple la topographie), et des processus physiques paramétrisés en fonction de
la connaissance que l’on en a dans le modèle. Les cartes de rayons de décorrélation
que l’on a obtenues sont en adéquation avec la connaissance que l’on a des processus
météorologiques en Antarctique, mais peuvent parfois différer de la réalité du terrain.
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4.4 Comparaisons de courbes
Nous reprenons les points pour lesquels nous avons déjà visualisé un certain
nombre de courbes, à savoir l’emplacement de quelques stations automatiques. Nous
faisons figurer sur la même figure les anomalies d’amplitude de vent telles qu’elles
sont fournies par les trois réanalyses, ainsi que les anomalies des différents para-
mètres de forme d’onde. Nous avons normalisé ces courbes afin de pouvoir au mieux
comparer les variations des différents paramètres pris en considération.
Certaines courbes des figures 4.5 à 4.10 mettent en évidence des variations quasi
simultanées (positivement ou négativement corrélées) entre paramètres de forme
d’onde et intensité du vent, pour les trois réanalyses, ou pour seulement une partie
d’entre elles.
– Station Byrd (figure 4.5)
Les variations d’intensité de vents sont saisonnières dans les trois réanalyses,
excepté en 2003 pour ERA-Interim, année pendant laquelle l’intensité des vents de-
meurent faibles, même en hiver austral. Les séries temporelles des paramètres de
forme d’onde retracent également des cycles saisonniers marqués, et sont tous re-
lativement bien corrélés ou anti-corrélés entre eux. A cet endroit, les informations
fournies par les différents paramètres de forme d’onde ne paraissent pas fondamen-
talement complémentaires.
– Station Dôme Fuji (figure 4.6)
La série de figures correspondant à la station Dôme Fuji est remarquable. En effet,
les séries temporelles des trois réanalyses décrivent des cycles saisonniers, avec une
variabilité inter-annuelle bien présente, qui est similaire entre les trois réanalyses.
L’accord est donc bon entre les différentes réanalyses. Cette variabilité interannuelle
est également présente dans les paramètres de forme d’onde, qui sont là encore
bien corrélés ou anti-corrélés entre eux. On distingue également des pics secondaires
communs entre intensité du vent et paramètres de forme d’onde. Cette série de figures
est donc prometteuse et tend à confirmer que les variations d’intensité de vents sont
effectivement transmises dans le signal altimétrique sous certaines conditions, qui
semblent réunies à Dôme Fuji.
– Station Schwerdtfeger (figure 4.7)
Là encore, les courbes d’intensité de vents sont saisonnières, excepté en 2003 selon
ERA-Interim. Ce qui est frappant est que la courbe du coefficient de rétrodiffusion en
bande Ku (BsKu) suit relativement bien les variations d’intensité de vents fournies
par ERA-Interim pendant les années 2003 et 2004. Elles sont en revanche plus proche
de NCEP pendant le restant de la période, notamment en 2007. Les courbes des
paramètres de forme d’onde paraissent plus indépendantes les unes des autres dans
cette région qu’aux alentours des stations précédemment mentionnées.
– Station Sky Blu (figure 4.8)
Les courbes de vents sont encore saisonnières, mais avec une variabilité inter-
annuelle propre à chacune des réanalyses, avec parfois 2 pis annuels (ERA-Interim
en 2004 par exemple). Les paramètres de forme d’onde présentent quant à eux de
nombreux pics, et leur saisonnalité n’est pas évidente. Ils sont par ailleurs relative-
ment décorrélés les uns des autres.
– Station Dôme C II (figure 4.9)
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(a) Vent (NCEP/NCAR) + Paramètres altimétriques (Station Byrd)
(b) Vent (NCEP/DOE) + Paramètres altimétriques (Station Byrd)
(c) Vent (ERA-Interim) + Paramètres altimétriques (Station Byrd)
Figure 4.5 – Anomalies normalisées des séries temporelle d’amplitude du vent et
de paramètres de forme d’onde à l’emplacement de la station automatique Byrd
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(a) Vent (NCEP/NCAR) + Paramètres altimétriques (Station Dôme Fuji)
(b) Vent (NCEP/DOE) + Paramètres altimétriques (Station Dôme Fuji)
(c) Vent (ERA-Interim) + Paramètres altimétriques (Station Dôme Fuji)
Figure 4.6 – Anomalies normalisées des séries temporelle d’amplitude du vent et de
paramètres de forme d’onde à l’emplacement de la station automatique Dôme Fuji
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(a) Vent (NCEP/NCAR) + Paramètres altimétriques (Station Schwerdtfeger)
(b) Vent (NCEP/DOE) + Paramètres altimétriques (Station Schwerdtfeger)
(c) Vent (ERA-Interim) + Paramètres altimétriques (Station Schwerdtfeger)
Figure 4.7 – Anomalies normalisées des séries temporelle d’amplitude du vent et de
paramètres de forme d’onde à l’emplacement de la station automatique Schwerdtfeger
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(a) Vent (NCEP/NCAR) + Paramètres altimétriques (Station Sky Blu)
(b) Vent (NCEP/DOE) + Paramètres altimétriques (Station Sky Blu)
(c) Vent (ERA-Interim) + Paramètres altimétriques (Station Sky Blu)
Figure 4.8 – Anomalies normalisées des séries temporelle d’amplitude du vent et
de paramètres de forme d’onde à l’emplacement de la station automatique Sky Blue
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(a) Vent (NCEP/NCAR) + Paramètres altimétriques (Station Dôme CII)
(b) Vent (NCEP/DOE) + Paramètres altimétriques (Station Dome CII)
(c) Vent (ERA-Interim) + Paramètres altimétriques (Station DômeC II)
Figure 4.9 – Anomalies normalisées des séries temporelle d’amplitude du vent et
de paramètres de forme d’onde à l’emplacement de la station automatique Dôme CII
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(a) Vent (NCEP/NCAR) + Paramètres altimétriques (Station Pegasus North)
(b) Vent (NCEP/DOE) + Paramètres altimétriques (Station Pegasus North)
(c) Vent (ERA-Interim) + Paramètres altimétriques (Station Pegasus North)
Figure 4.10 – Anomalies normalisées des séries temporelle d’amplitude du vent et
de paramètres de forme d’onde à l’emplacement de la station automatique Pegasus
North
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Les variations d’intensité de vents sont certes périodiques, mais présentent plu-
sieurs pics annuels. Elles suivent ainsi un cycle de période inférieure à l’année. Les
paramètres de forme d’onde sont relativement bien corrélés entre eux, et sont sai-
sonniers pendant 3 ans seulement. Cela est également le cas des intensités de vents
selon NCEP/DOE.
– Station Pegasus North (figure 4.10)
Les réanalyses NCEP sont ici, contrairement à celles d’ERA-Interim, saison-
nières. Les paramètres de forme d’onde ne le sont pas tous. On remarque par exemple
que la courbe de différence de hauteurs mesurées est saisonnière, ainsi que celle du
coefficient de rétrodiffusion en bande S, mais que les paramètres caractérisant le
front en bande Ku et S ne le sont pas.
Ainsi, en partie du fait de la forte saisonnalité, nous remarquons que les va-
riations de vents sont parfois assez bien reflétées par certains paramètres de forme
d’onde, confirmant ainsi la possibilité de déceler dans les observations altimétriques
des variations d’état de la surface de la calotte polaire Antarctique sous l’effet de
variations de vent.
D’après les figures 4.5 à 4.10, les variations temporelles des paramètres de forme
d’onde sont liées aux variations d’amplitude du vent, ce qui n’est pas surprenant :
le vent est un facteur essentiel d’évolution des propriétés de la surface puisqu’il en
modifie la rugosité, et ce à différentes échelles. Il entraine de plus du transport de
neige, modifiant l’aspect de la surface ainsi que les taux d’accumulation locaux.
En rendant la surface plus rugueuse, les vents auraient pour effet de faire décroître
les valeurs du coefficient de rétrodiffusion, et augmenter le rapport entre signal de
volume et signal de surface et donc les valeurs de la largeur de front de montée
et de pente du flanc descendant. Si en revanche les vents balaient la surface et
ôtent la neige pour faire apparaître une couche plus lisse et plus compacte, cela a
l’effet inverse, c’est-à-dire de faire augmenter la rétrodiffusion et diminuer à la fois
la largeur de front et la pente du flanc. Dans ces deux cas, le vent produit le même
effet sur le paramètre de front et de flanc, et un effet inverse sur la rétrodiffusion.
On remarque sur les figures 4.5 à 4.10 que les courbes de largeur du front et de
pente du flanc sont en phase et en opposition de phase avec la rétrodiffusion, ce qui
tend à confirmer l’importance de ces processus de surface et demeure en accord avec
l’analyse des cycles saisonniers effectuée par Lacroix (2007). Les processus affectant
la surface induisent ainsi toujours un effet opposé sur le coefficient de rétrodiffusion
d’une part et la largeur du front de montée et la pente du flanc d’autre part.
Si l’on ne tient compte que des deux mécanismes précédents (augmentation de
la rugosité ou transport de neige en surface), et que l’on néglige la contribution des
effets de volume dans le signal altimétrique, on en déduit que lorsque le vent aug-
mente en phase avec le coefficient de rétrodiffusion, il modifie la rugosité de surface.
En revanche, un vent qui s’intensifie alors que le coefficient de rétrodiffusion décroît
serait responsable d’une érosion de la surface par transport de neige et d’un lissage
de celle-ci. En réalité la contribution du signal de volume complique les relations
entre intensité du vent et variations des paramètres de forme d’onde. Un change-
ment d’état de la surface peut modifier le rapport entre signal de surface et de
volume, et donc rendre la contribution de ce dernier dominante ou quasi inexistante.
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Conclusion
Nous avons dans ce chapitre exposé comment nous nous sommes affranchis des
variations de petites échelles, spatiales comme temporelles, qui n’étaient pas obser-
vables dans l’un ou l’autre de nos jeux de données. La visualisation des séries tem-
porelles à l’issu des traitements effectués montre que désormais nous avons à notre
disposition des observations altimétriques dont les variations sont plus ou moins en
phase avec les variations d’intensité de vent.
Nous avons ici décrit comment les vents peuvent influencer l’état de la surface,
et comment l’on s’attend à ce que cela soit répercuté dans les variations des pa-
ramètres de forme d’onde. Les changements d’état de surface sous l’effet des vents
conduisent ainsi à une évolution opposée entre le coefficient de rétrodiffusion d’une
part et la largeur du front de montée et la pente du flanc descendant d’autre part.
Ces comportements de la forme d’onde sont effectivement très largement observés
(Lacroix, 2007).
Ensuite, selon que les vents balaient la neige ou qu’ils agissent sur la rugosité
de la surface, leur impact sur l’état de la surface est différent. Dans le premier cas,
l’intensification des vents va accroître le signal de surface, et dans le deuxième cas
le faire diminuer. Il va donc y avoir modification du signal de surface, et donc de la
contribution du signal de surface au signal total enregistré au niveau du satellite. Le
signal de volume est alors plus ou moins marqué et significatif dans les observations
effectuées. Ces effets opposés des vents mettent en évidence l’importance de l’état
de la surface ou préconditionnement. Ainsi, il existe des zones bien particulières,
telles que les zones de glace bleue, ou les zones de mégadunes, qui sont réparties sur
la calotte et qui une fois créées sont entretenues par les vents. Nous allons devoir
tenir compte des spécificités locales pour étudier l’impact des vents sur les mesures
altimétriques. Il ne faudra bien évidemment pas négliger la possible influence d’autres
variables météorologiques sur l’état de la surface.
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L’état de la surface de la calotte polaire Antarctique évolue en réponse aux
conditions météorologiques de proche surface telles que l’apport de précipitations,
les changements de température et pression ou encore les variations de vent. Les
temps de réponse de la surface ne sont pas les mêmes pour toutes ces variables.
Ainsi, l’apport de neige fraîche va immédiatement modifier la structure de la couche
supérieure du manteau sur une épaisseur dépendant de l’importance de la chute
de neige, qui sera a priori très fine. Les vents vont en revanche devoir persister un
certain temps avant de sculpter des structures de surface (Mather et al., 1962) qui
seront stables tant que le régime de vent ne change pas et qu’aucune autre variable
météorologique, telles les précipitations, n’altère pas la surface. Enfin, les gradients
de température survenant à la surface de la calotte modifient la densité du manteau.
Ces changements de température se propagent en profondeur et les processus de
compaction auront alors lieu avec un déphasage de plus en plus important à mesure
que l’on s’enfonce dans le manteau neigeux et dans la glace.
Or, les paramètres de forme d’onde altimétrique sont sensibles aux changements
d’état de la surface. Nous n’avons cependant qu’une observation tous les 35 jours, qui
représente en réalité la moyenne des observations effectuées par l’altimètre au cours
d’un cycle sur une zone restreinte. Les variations temporelles du signal altimétrique
que nous étudions intègrent ainsi les changements d’état de la surface qui se sont
produits pendant les 35 jours d’un cycle d’observation.
Nous cherchons, à partir des variations de paramètres de forme d’onde, à re-
trouver des informations concernant les conditions de vent à la surface de la calotte
polaire. Notre objectif est de mieux comprendre d’une part les relations entre les
changements d’état de la surface et les évolutions des paramètres de forme d’onde
altimétriques et d’autre part l’influence des conditions météorologiques sur l’état de
la surface de la calotte polaire.
Nous allons dans un premier temps nous intéresser aux liens entre l’intensité des
vents et les variations des coefficients de rétrodiffusion uniquement. Le coefficient
de rétrodiffusion est en effet extrêmement sensible aux changements de rugosité à la
surface de la calotte. Or la rugosité est essentiellement contrôlée par les vents. Par la
suite nous exploiterons l’ensemble des paramètres de forme d’onde altimétrique. En
utilisant ainsi la totalité de l’information disponible nous espérons mieux contraindre
l’effet des vents sur l’état de la surface et comprendre comment ces changements se
répercutent sur la forme d’onde altimétrique.
5.1 Sensibilité du coefficient de rétrodiffusion aux
variations de vent
De nombreux capteurs spatiaux actifs enregistrent la puissance de l’onde rétro-
diffusée par la surface. L’étude des signaux obtenus montre que cette puissance varie
en fonction de la rugosité de la surface (Rémy et Minster, 1991, Long et Drinkwa-
ter,1996)
Nous avons dans le premier chapitre décrit les caractéristiques principales des
vents à la surface de la calotte polaire. Nous étudions ici les liens entre le coefficient de
rétrodiffusion et les variations de vent à la surface de la calotte polaire Antarctique.
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5.1.1 Corrélations entre coefficients de rétrodiffusion et am-
plitude du vent
Nous commençons par calculer la corrélation entre les séries temporelles des coef-
ficients de rétrodiffusion et celles d’amplitude du vent, telles qu’elles sont restituées
par les réanalyses de modèles atmosphériques que nous utilisons (figures 5.1 et 5.2).
Il est généralement admis que plus les vents sont intenses, plus la surface est ru-
gueuse, et par conséquent plus le coefficient de rétrodiffusion est faible (Partington,
1989, Rémy et al., 1991). Nous devrions donc avec cette hypothèse et en supposant
que le coefficient de rétrodiffusion est uniquement sensible aux changements de ru-
gosité créés par les vents obtenir des corrélations négatives entre les variations de
coefficients de rétrodiffusion et les variations de vent.
(a) Bande Ku-NCEP/NCAR (b) Bande Ku-NCEP/DOE (c) Bande Ku-ERA-Interim
Figure 5.1 – Cartes de corrélation entre les séries temporelles d’intensité de vent
et celles des coefficients de rétrodiffusion en bande Ku
En réalité, les liens entre ces deux variables sont plus complexes. Il faut par
exemple tenir compte du fait que la notion de rugosité est attachée à une certaine
gamme caractéristique des ondulations de surface. Une surface peut ainsi être consi-
dérée comme lisse à micro-échelle, et rugueuse à plus grande échelle, et inversement.
Ainsi, comme l’ont montré Lacroix et al. (2008) les deux fréquences d’observation
ne sont pas sensibles aux mêmes échelles de rugosité. Elles peuvent être affectées
par des régimes de vent différents. Lacroix et al. (2008) ont toutefois montré que la
bande S n’était que très peu sensible à la rugosité de surface. Nous verrons par la
suite si nous pouvons confirmer ceci par nos observations empiriques.
L’effet du vent sur l’évolution de la rugosité de surface n’est de plus pas linéaire,
ou du moins il n’existe pas une unique relation valable pour tous les types de surface
ni toutes les gammes d’intensité de vent. Nous avons par exemple décrit dans le
premier chapitre les particularités des zones de glace bleue, ou encore la diversité
des états de surface dans les creux et crêtes des mégadunes. Les liens entre variations
de vents et état de la surface sont a priori complexes et dépendent du type de surface
rencontré. Nous allons donc probablement obtenir des relations qui varient à l’échelle
de la calotte polaire.
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(a) Bande S-NCEP/NCAR (b) Bande S-NCEP/DOE (c) Bande S-ERA-Interim
Figure 5.2 – Cartes de corrélation entre les séries temporelles d’intensité de vent
et celles des coefficients de rétrodiffusion en bande S
Les cartes de la figure 5.1 représentent les corrélations entre les variations d’in-
tensité de vents dans les réanalyses et les variations de rétrodiffusion. Ces cartes
montrent qu’il existe effectivement une grande diversité de coefficients au niveau
de la calotte polaire. Pour certaines régions l’anti-corrélation entre les variations de
vent et les variations de coefficient de rétrodiffusion utilisée par exemple par Rémy
et al. en 1990 est vérifiée. Ceci n’est pourtant pas le cas pour la totalité de la surface
en Antarctique.
En bande S l’anti-corrélation entre les changements d’intensité de vent et évo-
lution du coefficient de rétrodiffusion est en revanche quasiment systématique, à
l’exception de quelques zones. Il semble alors que l’intensification des vents accentue
la rugosité de surface à laquelle la bande S est sensible. Or, Lacroix et al. (2008) ont,
à l’aide du modèle électro-magnétique qu’ils ont développé, simulé l’effet des varia-
tions de rugosité sur la forme de l’écho altimétrique en bande Ku comme en bande
S. Ils ont alors montré que la bande S n’était pas sensible aux variations de rugosité,
puisque cette longueur d’onde est suffisamment grande pour toujours percevoir la
surface comme lisse. Avec cette hypothèse, des mécanismes autres que la sensibilité
de l’altimètre aux variations de rugosité sont nécessaires pour faire varier la forme
de l’écho radar et causer l’anti-corrélation entre variations de vent et de coefficient
de rétrodiffusion en bande S.
Les cartes de la figure 5.1 permettent ainsi d’évaluer les variations de rétrodif-
fusion par rapport aux variations de vent. Nous allons maintenant nous intéresser
aux liens entre les valeurs instantanées de ces deux variables, et plus particulièrment
estimer si ces liens évoluent ou non au cours des saisons.
5.1.2 Evolution de la relation entre l’intensité des vents et la
rétrodiffusion au cours d’une année
Nous étudions désormais l’évolution de la correspondance entre les variations de
vent et la rétrodiffusion enregistrée au cours d’une année. Nous représentons alors
les valeurs du coefficient de rétrodiffusion en fonction de l’intensité des vents pour
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les différents points de la calotte. Les valeurs représentées sur les graphiques corres-
pondent à des moyennes mensuelles. Nous distinguons par deux couleurs différentes
les points géographiques pour lesquels les variations de la rétrodiffusion sont positi-
vement corrélées (rouge) aux variations d’intensité de vent des points pour lesquels
elles sont anti-corrélées (bleu).
Si l’on représente le coefficient de rétrodiffusion en bande Ku en fonction de
l’intensité du vent sous forme de nuages de points, on constate évidemment que
les vents atteignent des vitesses plus élevées pendant les mois d’hiver, mais aucune
différence significative n’est à relever entre les régions pour lesquelles la corrélation
entre ces deux variables est positive ou négative. Cette différence entre l’évolution
de la vitesse du vent et le coefficient de rétrodiffusion n’est donc pas liée à certaines
gammes de vents particulières.
5.1.3 Linéarité entre variations de vent et variations de coef-
ficients de rétrodiffusion
Nous étudions ici plus précisément l’évolution dans le temps du coefficient de
rétrodiffusion en fonction des changements d’intensité de vent. Le coefficient de
corrélation vu précédemment indique si deux variables évoluent dans le même sens
ou non et sert également à quantifier la pertinence de la recherche d’une relation
linéaire entre ces deux variables. Plus ce coefficient est proche de l’unité en valeur
absolue, plus la linéarité entre les deux séries temporelles considérées est forte. Dans
certaines régions (voir figures 5.1 et 5.2) les corrélations entre les deux variables
sont suffisamment significatives et nous déterminons dans le paragraphe suivant
la meilleure relation linéaire au sens des moindres carrés entre amplitude du vent
et coefficient de rétrodiffusion pour chacun des points de grille. Les valeurs des
coefficients de régression obtenues sont présentées sur les figures 5.3 et 5.4.
(a) Bande Ku-NCEP/NCAR (b) Bande Ku-NCEP/DOE (c) Bande Ku-ERA-Interim
Figure 5.3 – Coefficients de régression entre les séries temporelles d’intensité de
vent et celles du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku
Les signes des coefficients de régression reflètent évidemment les signes des corré-
lations. Nous remarquons qu’en ce qui concerne la bande Ku (figure 5.3), les régions
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pour lesquelles nous observons une anti-corrélation entre amplitude du vent et rétro-
diffusion sont également caractérisées par des coefficients de régression plus faibles
que dans les régions où les variations de vent sont positivement corrélées aux va-
riations de rétrodiffusion. Cela indique que dans ce cas de figure même de faibles
variations de vent sont répercutées dans les variations de coefficient de rétrodiffu-
sion. Ainsi, ces cartes indiquent qu’une diminution de l’ordre de 1 dB du coefficient
de rétrodiffusion survient lorsque les vents augmentent de 1 à 3 m/s. Si l’on suppose
que le mécanisme dominant affectant le coefficient de rétrodiffusion est la création
d’une rugosité de plus en plus marquée lorsque les vents s’intensifient (ce qui n’est
pas le cas partout et dépend du type de surface pré-existant), on en conclut que
l’état de la surface est très sensible aux changements de vents.
Les coefficients de régression sont plus importants en valeur absolue dans les
régions où les variations de vent sont positivement corrélées aux variations de ré-
trodiffusion. Dans ces régions, des augmentations de vent de 4 à 5 m/s sont néces-
saires pour induire une augmentation de la rétrodiffusion de 1 dB. Les variations de
coefficient de rétrodiffusion sont ainsi relativement faibles en comparaison avec les
variations de vent. Il faut alors introduire un fort coefficient amplificateur devant
les variations de coefficient de rétrodiffusion pour retrouver les variations de vent. Si
pour ces régions nous retenons comme mécanisme principal affectant le coefficient
de rétrodiffusion le balayage de la neige par les vents, nous constatons qu’une forte
intensification des vents est nécessaire pour rendre la surface encore plus lisse. Nous
avons déjà mentionné que l’altimètre dans une fréquence donnée n’était sensible qu’à
une certaine gamme de rugosité, il existe alors un état limite de la surface lorsque
celle-ci ne peut plus être vue plus lisse qu’elle ne l’est déjà. Une fois cette surface
formée, les variations de vent ne peuvent plus l’altérer du point de vue de l’altimètre.
Un nouvel apport de neige est alors nécessaire pour que l’altimètre reste sensible à
l’intensification des vents.
La figure 5.5 montre quelques exemples de courbes d’ajustements (résultats de la
régression) entre les variations d’intensité de vents et de coefficients de rétrodiffusion.
Nous avons ici raisonné en ne prenant en compte que l’effet des vents. Or les
variations de vent ne sont pas l’unique processus causant des variations de coefficients
de rétrodiffusion, et il est possible que l’effet des vents sur l’état de la surface soit
parfois masqué par d’autres processus, rendant les relations entre variations de vents
et variations de rétrodiffusion fortuites.
Comme il a déjà été remarqué, les coefficients de régression pour la bande S
sont quasiment toujours négatifs contrairement à ce que l’on observe en bande Ku.
Cette caractéristique mise à part, les cartes de la figure 5.4 mettent en évidence
des structures spatiales relativement similaires à celles de la figure 5.3. Ainsi, les
régions pour lesquelles les coefficients de régression entre la rétrodiffusion en bande
S et le vent sont très faibles correspondent aux régions pour lesquelles les coefficients
de régression en bande Ku sont nettement positifs. Les régions pour lesquelles les
coefficients en bande S sont plus élevés, mais toujours négatifs (c’est-à-dire qu’ils
sont très proches de zéro) sont celles pour lesquelles les coefficients en bande Ku
sont également proches de zéro. Nous constatons que les coefficients calculés entre
la rétrodiffusion en bande S et les variations de vents fournis par ERA-Interim
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sont, sur l’ensemble de la calotte, très proches de zéro. Cela peut signifier que les
amplitudes des variations de rétrodiffusion sont beaucoup plus importantes que celles
des vents, ou que ces deux variables sont très peu corrélées, ou déphasées et que
l’on ne peut à l’aide d’un simple facteur amplicateur retrouver les variations d’une
des variables à partir des variations de l’autre. Nous identifions de nouveau des
régions avec des sensibilités spécifiques aux variations de vent. Il devient important
de mieux comprendre les mécanismes en jeu et d’identifier les processus d’altération
de la surface par les vents auxquels l’altimètre réagit.
(a) Bande S-NCEP/NCAR (b) Bande S-NCEP/DOE (c) Bande S-ERA-Interim
Figure 5.4 – Coefficients de régression entre les séries temporelles d’intensité de
vent et celles du coefficient de rétrodiffusion en bande S
Si les cartes de coefficients de corrélation et de régression permettent de carac-
tériser les liens entre variations de vent et variations de la rétrodiffusion enregistrée
par l’altimètre, il convient toutefois de représenter quelques courbes montrant les
variations d’amplitude de vent fournies par les réanalyses, ainsi que les variations
d’amplitude de vent reconstituées grâce aux coefficients de rétrodiffusion. Ceci est
l’objet des figures 5.6 à 5.9. Les valeurs des corrélations entre les séries temporelles
de vent et les ajustements 1 calculés (ou des séries temporelles de rétrodiffusion à un
signe près) sont inscrites sur ces figures. On constate qu’à l’exception d’un cas de
figure, à savoir pour l’amplitude du vent fournie par ERA-Interim à l’emplacement
de la station Byrd (figure 5.6(a)), la corrélation entre les séries temporelles d’am-
plitude du vent et celles du coefficient de rétrodiffusion sont plus grandes en bande
Ku qu’en bande S. Cela s’explique selon Lacroix et al. (2008) par une plus grande
sensibilité de la bande Ku aux changements de rugosité induits par le vent.
Lorsque les variations de vent sont d’amplitude suffisamment large (voir figure
5.6), les ajustements pour chacune des trois réanalyses sont relativement proches les
uns des autres. Cela se constate également sur la figure 5.3 représentant les valeurs
du coefficient multiplicatif utilisé pour reproduire les variations d’intensité de vent
à partir des variations de rétrodiffusion. On peut toutefois remarquer sur la figure
1. Ajustement=régression point par point (spatialement) entre les anomalies temporelles de
vitesse du vent d’une part, et les anomalies de rétrodiffusion d’autre part
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(a) Pegasus North, NCEP/NCAR (b) Byrd, NCEP/NCAR
(c) Pegasus North, NCEP/DOE (d) Byrd, NCEP/DOE
(e) Pegasus North, ERA-Interim (f) Byrd, ERA-Interim
Figure 5.5 – Visualisation des courbes de coefficients de rétrodiffusion (Ku), d’in-
tensité de vent, et les ajustements effectués à partir du coefficient de rétrodiffusion
pour retrouver les variations de vent.
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(a) Station Byrd, altitude 1530m
(b) Station Dôme Fuji, altitude 3810m
(c) Station Schwerdtfeger, altitude 54m
Figure 5.6 – Comparaison des différentes courbes d’intensité de vent, issues des me-
sures des stations automatiques et des réanalyses, ainsi que des ajustements réalisés
à partir des variations du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku
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(a) Station Byrd, altitude 1530m
(b) Station Dôme Fuji, altitude 3810m
(c) Station Schwerdtfeger, altitude 54m
Figure 5.7 – Comparaison des différentes courbes d’intensité de vent, issues des me-
sures des stations automatiques et des réanalyses, ainsi que des ajustements réalisés
à partir des variations du coefficient de rétrodiffusion en bande S
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(a) Station Sky Blu, altitude 1510m
(b) Station Dôme C II, altitude 3250m
(c) Station Pegasus North, altitude 8m
Figure 5.8 – Comparaison des différentes courbes d’intensité de vent, issues des me-
sures des stations automatiques et des réanalyses, ainsi que des ajustements réalisés
à partir des variations du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku
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(a) Station Sky Blu, altitude 1510m
(b) Station Dôme C II, altitude 3250m
(c) Station Pegasus North, altitude 8m
Figure 5.9 – Comparaison des différentes courbes d’intensité de vent, issues des me-
sures des stations automatiques et des réanalyses, ainsi que des ajustements réalisés
à partir des variations du coefficient de rétrodiffusion en bande S
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5.6(a) que du fait de la présence d’anomalies d’intensité de vent négatives en 2003
d’après ERA-Interim, l’ajustement à partir de la rétrodiffusion en bande Ku ne
peut se faire correctement. Selon les années, il faudrait un coefficient parfois négatif,
parfois positif et par conséquent la courbe ne présente aucune variation significative.
Un constat similaire peut être fait pour l’ensemble des réanalyses et pour toutes
les stations présentées sur la figure 5.8. Effectivement, les courbes ajustées ne font
apparaître aucune variation significative pour ces trois emplacements, montrant que
les variations de coefficient de rétrodiffusion sont décorrélées des variations de vent
fournies par les réanalyses pour ces trois emplacements.
Les constats concernant les courbes d’anomalies de vent mesurées par les stations
automatiques sont similaires. Excepté pour la station Dôme Fuji (figure 5.6(b)), les
ajustements effectués à partir du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku sont
comparables à ceux effectués à partir des réanalyses.
Il est remarquable qu’à l’emplacement de la station Pegasus North (figures 5.8(c)
et 5.9(c)), les ajustements soient meilleurs lorsque l’on exploite le signal en bande S
plutôt que le signal en bande Ku. C’est le seul emplacement parmi ceux présentés
ici pour lequel ce cas de figure se présente. Cette station est située très près de la
côte, et les effets de pente qui affectent essentiellement la bande Ku peuvent expliquer
cette observation. Aux emplacements des autres stations, les ajustements sont moins
performants qu’avec la bande Ku, sans être toutefois vraiment plus mauvais.
5.1.4 Prise en compte d’un déphasage entre variations de
vent et impact sur le coefficient de rétrodiffusion
Les vents doivent persister un certain temps avant de sculpter la surface (Mather
et al., 1962). Il se peut alors que les variations de rétrodiffusion n’évoluent en réponse
aux changements d’intensité de vent qu’après un certain laps de temps. Il se peut
également que les observations que nous utilisons soient acquises au début d’un cycle
d’ENVISAT, ou à la fin, alors que nous les datons systématiquement au milieu du
cycle. Nous cherchons donc à évaluer les temps de réaction entre les variations de
vent et les variations de rétrodiffusion. Pour ce faire, nous utilisons uniquement les
informations en bande Ku, puisque nous avons vu au cours des sections précédentes
que cette fréquence était plus adaptée à l’étude des changements de rugosité de
surface liés aux variations de vent.
Nous allons dorénavant déterminer les paramètres α et φ de la relation
W (t) = α×Bs(t+ φ)
oùW (t) représente comme précédemment les anomalies d’intensité de vent, et Bs(t)
les anomalies de rétrodiffusion. Pour estimer la valeur la plus adaptée pour le pa-






, soit Bs(t+ φ) ≈ Bs(t) + φ× ∂Bs(t)
∂t
(formule de Taylor au premier ordre). Nous calculons ainsi les paramètres α et β les
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mieux adaptés au sens des moindes carrés pour construire la relation
W (t) = α×Bs(t) + β × ∂Bs(t)
∂t
Nous obtenons la valeur du dépahasage par φ = β
α
.
(a) Bande Ku, NCEP/NCAR (b) Bande Ku, NCEP/DOE (c) Bande Ku, ERA-Interim
Figure 5.10 – Corrélation entre les variations de vent, et les variations déphasées
(phase calculée pour s’ajuster au mieux au vent) du coefficient de rétrodiffusion en
bande Ku
Les cartes de la figure 5.10 montrent les corrélations entre les séries temporelles
Bs(t+φ), avec le paramètre φ que l’on vient de déterminer en chaque point de grille.
Ce paramètre φ a été calculé mathématiquement de façon à améliorer l’accord entre
les séries temporelles de vent et celles de rétrodiffusion. Les corrélations de la figure
5.10 (entre vent et rétrodiffusion avec prise en compte d’un déphasage) sont donc plus
importantes en valeur absolue que celles de la figure 5.1 (entre vent et rétrodiffusion
sans déphasage).
La figure 5.11 montre quelques exemples des courbes ajustées. On y voit les
courbes de vents (bleu), les courbes du coefficient de rétrodiffusion (rouge en trait
plein), les courbes du coefficient de rétrodiffusion déphasé (pointilllé rouge) ainsi que
les ajustements réalisés avec la courbe de rétrodiffusion déphasée (vert).
Il est maintenant important de comprendre si le déphasage que l’on vient d’intro-
duire a une justification physique. Les structures spatiales mises en évidence parle
coefficient multiplicatif appliqué en chaque point aux séries temporelles de rétrodif-
fusion sont similaires à celles présentées figure 5.3, qui correspond au cas où l’en ne
prenait pas en compte le déphasage. Or notre calcul permet de prendre indépendem-
ment en compte les séries temporelles Bs(t) et ∂(Bs(t)
∂t
. Le fait que le rôle joué par les
séries temporelles de rétrodiffusion dans l’ajustement reste inchangé montre que la
relationentre les variations de vent et les variations de rétrodiffusion est relativement
robuste. Les vents altèrent l’état de la surface suffisamment lentement pour que leur
effet soit visible dans l’évolution des paramètres de forme d’onde, plus que dans les
dérivées temporelles de ces paramètres qui témoignent des variations brusques d’état
de la surface.
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(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/NCAR
(c) NCEP/DOE (d) NCEP/DOE
(e) ERA-Interim (f) ERA-Interim
Figure 5.11 – Visualisation des courbes de coefficients de rétrodiffusion (Ku), d’in-
tensité de vent, et les ajustements effectués à partir du coefficient de rétrodiffusion
pour retrouver les variations de vent.
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Les courbes de la figure 5.11 montrent en parallèle les courbes d’intensité de
vent, de coefficient de rétrodiffusion, de coefficients de rétrodiffusion incluant un
déphasage et enfin l’ajustement effectué avec le paramètre de rétrodiffusion incluant
un déphasage. On remarque ici que dans certaines régions l’approximation faite
pour inclure un déphasage est justifiée puisque nous obtenons bien une courbe de
même amplitude légèrement décalée. En revanche, dans d’autres régions, la courbe
est déformée. Nous ne pouvons alors pas prétendre avoir inclus à proprement parler
un déphasage, mais que nous avons réalisé un ajustement en prenant en compte les
variations de rétrodiffusion ainsi que la dérivée de ces variations.
Les cartes de la figure 5.12 montrent les déphasages calculés point par point.
L’éventail des valeurs prises est relativement large et remet en cause l’hypothèse
initiale qui était de supposer que l’on pouvait assimiler Bs(t+φ) à (Bs(t)+φ× ∂Bs(t)
∂t
).
De plus, la variabilité des valeurs calculées est très grande et ne présente pas de
cohérence spatiale. Une cause possible pour ce manque de cohérence provient de la
datation des données de rétrodiffusion. Nous utilisons des moyennes cycle par cycle
des données acquises et leur attribuons la date du milieu du cycle. Cela est plus
ou moins correct selon les points de grille considérés. Or pour des points de grille
proches les données ont été acquises consécutivement (du moins le long d’une trace
du satellite). Les erreurs de datation devraient donc avoir une certaine cohérence
spatiale, ce qui n’est pas le cas ici. Nous pouvons alors supposer qu’à l’image de
ce qui est montré sur la figure 5.11, nous n’utilisons pas partout une courbe qui
représente réellement la rétrodiffusion déphasée d’un certain nombre de jours. Cela
rend incohérent par endroit l’étude des structures spatiales de ce déphasage.
Il est alors difficile d’interpréter ces cartes en terme de processus physiques et de
temps de formation de structures telles que les sastrugis à la surface de l’Antarctique.
Nous pouvons toutefois constater que pour une majeure partie de la surface, la phase
obtenue est positive, de l’ordre de 50 jours ce qui signifie qu’une intensité maximale
de vent serait traduite en une anomalie maximale de rétrodiffusion avec un retard
de 40 à 50 jours, soit entre un et deux cycles d’observations de ENVISAT.
(a) Bande Ku, NCEP/NCAR (b) Bande Ku, NCEP/DOE (c) Bande Ku, ERA-Interim
Figure 5.12 – Déphasage introduit dans les variations de rétrodiffusion pour les
adapter au mieux aux variations d’intensité de vent
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5.1.5 Interaction du vent avec l’état de la surface
Nous avons obtenu des relations opposées entre variations de vent et variations
de rétrodiffusion mesurées par altimétrie divisant la surface de la calotte polaire
Antarctique en deux régions principales. Nous cherchons à comprendre ce qui peut
être à l’origine de liens aussi distincts. Nous avons en effet identifié des régions pour
lesquelles le vent en s’intensifiant semble créer de la rugosité de surface à laquelle
l’altimètre est sensible. En revanche, pour le reste de la surface de la calotte polaire,
le vent semble lisser la surface. Il est également possible que pour l’une ou l’autre
des régions (a priori la seconde) un autre processus masque l’action du vent sur
la surface. Nous cherchons à comprendre ce qui est à l’origine de ces différentes
interactions entre variations de vent et variations d’état de la surface.
Figure 5.13 – Trajectoires moyennes des vents hivernaux en surface de la calotte.
Carte publiée par Parish et Bromwich (1987)
La carte 5.13, publiée par Parish et Bromwich en 1987, puis reprise par ceux-ci
en 2007 montre les trajectoires des vents de surface en hiver. Or ces trajectoires sont
relativement constantes au cours de l’année (Parish et Bromwich, 2007). Cette carte
a été déduite de la topographie de la calotte polaire, ainsi que de l’observation de
l’orientation des sastrugis. Les régions identifiées plus haut, et pour lesquelles le vent
est soit positivement corrélé avec le coefficient de rétrodiffusion, soit négativement
corrélé semblent correspondre aux différents bassins d’écoulement des masses d’air
à la surface de la calotte polaire.
Frezzotti et al. (2002, 2005, 2008) a étudié l’interaction des vents avec l’état de
la surface, et notamment les mécanismes de formation de structures telles que les
sastruggis ou mégadunes, comme cela a été décrit au premier chapitre. De grandes
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(a) (b)
Figure 5.14 – A partir d’une image Radarsat (voir figure 1.9), un écart type de
l’éventail de couleurs pris dans l’environnement de chaque pixel est calculé, ce qui
donne une valeur caractéristique de l’échelle de rugosité présente. Un masque est
appliqué sur l’une et l’autre des régions mise en évidence par analyse en composantes
principales.
régions caractérisées par les mégadunes ont été identifiées. Il s’agit de structures
visibles par imagerie satellitaire. Nous présentons sur la figure 5.14 l’écart type de la
rugosité de surface d’après radarsat. Les régions en rouge correspondent à la présence
de mégadunes et semblent coincider avec l’une de nos régions.
Les mégadunes, comme cela a été décrit au premier chapitre, sont caractérisées
par l’alternance de surfaces lisses et de zones de sastrugi. Le schéma 5.15 présente
les relations entre pente de la surface et présence de champs de mégadunes. Lorsque
des ondulations de surface sont présentes, l’altimètre n’est pas également sensible
à l’ensemble des points de l’empreinte au sol. Les crêtes ont tendance à répartir le
signal réémis par la surface dans toutes les directions du demi-espace "atmosphère",
alors qu’au contraire, les creux vont concentrer le signal vers la verticale. L’altimètre
voit donc essentiellement la neige présente dans les creux, et non les parties de dépôt
et de glace au sommet des crêtes. Les zones de mégadunes sont alors bien susceptibles
d’induire un signal altimétrique particulier.
Selon Frezzotti et al.(2002) l’effet du vent sur la surface varie non pas en fonction
de l’intensité du vent, mais de l’intensité du vent dans le sens de la plus grande pente.
Cela est indiqué sur la figure 5.15, mais ne se limite pas aux zones de mégadunes,
puisque le transport ou le dépôt de neige dépend essentiellement, selon Frezzotti
(2002), de l’intensité du vent dans le sens de la plus grande pente. Il faut cependant
noter que ces études se concentrent sur une région restreinte de l’Antarctique de
l’Est. Il se peut que ses constatations ne soient pas généralisables à l’ensemble de la
calotte polaire.
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Figure 5.15 – Liens entre pente de la surface, présence de mégadunes, et structures
de surface. Figure extraite de Frezzotti et al. 2002.
Nous avons ensuite réalisé, à partir des réanalyses de modèles atmosphériques
et d’une topographie de l’Antarctique (Rémy et al., 1999), les cartes de l’amplitude
moyenne du vent dans le sens de la plus grande pente (voir figure 5.16).
(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 5.16 – Cartes de l’intensité moyenne du vent dans la direction de la plus
grande pente (m/s) pour les trois réanalyses. Les valeurs sont comptées positivement
lorsque le vent dévale la pente
Ces cartes reflètent essentiellement la topographie. On n’y distingue pas claire-
ment les différents bassins mis en évidence par les relations liant les variations de
vent aux variations de coefficient de rétrodiffusion.
Les vents dans la direction de la plus grande pente ne semblent alors pas à même
de faire progresser notre compréhension des liens entre variations de vent et séries
temporelles des paramètres de forme d’onde altimétrique.
Nous avons en revanche identifié une origine possible des différences de com-
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portement entre conditions de vent et état de la surface de la calotte polaire : les
liens entre vent et coefficients de rétrodiffusion diffèrent d’un bassin d’écoulement à
l’autre. Il se peut ainsi que selon le bassin d’écoulement des masses d’air dans lequel
on se situe, les divers phénomènes météorologiques affectent différemment l’état de
la surface de la calotte polaire. Ces bassins sont caractérisés par un rapport diffé-
rent entre direction de l’écoulement des masses d’air et orientation de la pente. On
observe également une correspondance entre les régions de mégadunes et les régions
pour lesquelles le coefficient de rétrodiffusion en bande Ku est déphasé.
5.2 Rôle du vent dans les modes de variabilité de la
forme d’onde altimétrique
Les régions mises en évidence par les relations entre variations d’intensité de vent
et variations temporelles du coefficient de rétrodiffusion en bande Ku présentent
des similarités avec les régions qui se sont dégagées de l’étude de la variabilité des
paramètres de forme d’onde altimètrique. Ces régions sont notamment caractérisées
par :
– une différence de phase de 6 mois dans le cycle annuel approximant les varia-
tions de coefficient de rétrodiffusion en bande Ku. Cela pourrait expliquer les
liens que l’on obtient aves les séries temporelles de vent des réanalyses, puisque
celles-ci présentent un cycle annuel marqué, toujours maximal en hiver austral.
Sur certaines régions, vent et coefficient de rétrodiffusion en bande Ku sont en
phase, sur d’autres ils sont en opposition de phase.
– des modes de variabilités dominants (analyse en composantes principales) dif-
férents. Cela reste lié aux changements de phase du coefficient de rétrodiffusion
en bande Ku, qui est associé à d’autres comportements spécifiques des para-
mètres de forme d’onde dans l’une et l’autre des régions.
Nous avons ici identifié deux régions. Pour l’une, l’intensification du vent de
surface est associée à une diminution du coefficient de rétrodiffusion et à un certain
comportement des paramètres de forme d’onde altimétrique les uns par rapport aux
autres. Pour l’autre, le vent de surface augmente avec le coefficient de rétrodiffusion.
Les paramètres de forme d’onde altimétrique se combinent différemment pour former
le mode de variabilité dominant. Ces deux régions correspondent également à des
bassins d’écoulement des masses d’air différents, pour lesquels nous déduisons que
l’action des vents sur l’état de la surface est différente, ou qu’elle n’est pas, pour
l’une des régions, décelable dans le signal altimétrique.
Nous cherchons ici à comprendre si les modes de variabilité des paramètres de
forme d’onde que l’on a identifié au Chapitre Trois peuvent ou non s’expliquer par
l’action des vents sur l’état de la surface. Nous reconstituons les séries temporelles
associées à ces modes de variabilité. Nous calculons ensuite la corrélation entre ces
modes propres obtenus en chacun des points de grille et la série temporelle d’intensité
du vent associée.
Les cartes de la figure 5.17 représentent la corrélation entre les séries temporelles
des trois premiers modes de l’analyse en composantes principales effectuées à partir
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(a) Mode 1, NCEP/NCAR (b) Mode 1, NCEP/DOE (c) Mode 1, ERA-Interim
(d) Mode 2, NCEP/NCAR (e) Mode 2, NCEP/DOE (f) Mode 2, ERA-Interim
(g) Mode 3, NCEP/NCAR (h) Mode 3, NCEP/DOE (i) Mode 3, ERA-Interim
Figure 5.17 – Corrélations en en valeur absolue entre les séries temporelles
d’anomalies de vent et les modes propres des paramètres de forme d’onde altimé-
triques calculés au Chapitre Trois
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des 7 paramètres de forme d’onde utilisés au Chapitre Trois. Le premier mode de
variabilité obtenu est pour une majeure partie de la surface assez bien corrélé aux va-
riations de vent à la surface de la calotte polaire. Dans certaines régions, notamment
sur le plateau de l’Antarctique de l’Est, la corrélation est moins significative. Elle est
par contre plus importante entre le deuxième mode de variabilité et les variations
d’intensité de vent. Dans tous les cas, le premier ou le deuxième mode de variabilité
des paramètres de forme d’onde altimétrique obtenus par analyse en composantes
principales est proche des variations d’intensité de vent à la surface de la calotte.
Nous avons déjà vu que ces deux premiers modes, tout comme les vents, présen-
taient un cycle annuel marqué. L’existence de ces cycles annuels peuvent en partie
expliquer les fortes valeurs de corrélations trouvées ici. Nous représentons également
les courbes des trois premiers modes en parallèle avec les courbes de variations de
vent aux emplacements des mêmes stations que précédemment (figure 5.18).
Nous avons constaté ici qu’il existe une correspondance entre les variations de
vent et le comportement temporel des paramètres de forme d’onde altimétrique.
La puissance rétrodiffusée par la surface glacée de l’Antarctique est en théorie
liée à la rugosité de cette surface (Rémy et Minster, 1990), et devrait donc évoluer
en réponse à son évolution sous les contraintes exercées par les vents. Cependant,
nous avons ici montré que l’utilisation du coefficient de rétrodiffusion seul ne per-
mettait pas de reconstituer les variations de vent à la surface de la calotte polaire
Antarctique. En effet, d’autres processus entrent en jeu pour expliquer les variations
de rétrodiffusion. De plus, nous avons vu que les vents n’avaient pas le même effet en
tout point de la calotte. Ils n’ont de surcroît pas les mêmes effets selon leur intensité,
et la durée pendant laquelle ils gardent les mêmes caractéristiques (Mather et al.,
1962). Les liens entre les variations de vent et les modes de variabilité des paramètres
de forme d’onde sont relativement forts. Nous allons par conséquent exploiter l’en-
semble des paramètres de forme d’onde pour comprendre les liens entre variations
d’intensité de vent, et variation de l’ensemble de la forme d’onde altimétrique.
5.3 Reconstitution des anomalies de vent grâce à
l’altimètre
Puisque les modes de variabilité des paramètres caractérisant la forme d’onde
altimétrique et les variations de vent présentent des similitudes (voir figure 5.18),
nous allons désormais nous intéresser à l’ensemble des paramètres caractérisant les
formes d’onde dans les deux fréquences d’observation. Nous nous étions jusqu’à pré-
sent concentré sur la sensibilité du coefficient de rétrodiffusion aux changements de
rugosité de surface occasionnés par les vents. Or le signal altimétrique n’est pas
seulement sensible à l’état de la surface, qui lui-même ne se caractérise pas unique-
ment par sa rugosité. De plus l’altimètre réagit également à des modifications des
propriétés de subsurface. Lorsque l’on étudie la sensibilité des paramètres de forme
d’onde aux changements de vents, il faudrait pouvoir s’affranchir de cette partie des
variations de signal, c’est-à-dire différencier le signal de surface du signal de volume.
C’est dans ce but que l’on utilise l’ensemble des paramètres de forme d’onde, et non
pas uniquement le coefficient de rétrodiffusion.
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(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/NCAR
(c) NCEP/DOE (d) NCEP/DOE
(e) ERA-Interim (f) ERA-Interim
Figure 5.18 – Anomalies de Vent et courbes des modes propres de l’analyse en
composante principale des paramètres de forme d’onde altimétriques
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Afin de mieux comprendre les liens entre les variations d’intensité de vent et
le comportement temporel des paramètres de forme d’onde, nous commençons par
chercher une relation multi-linéaire liant les variations des différents paramètres de
forme d’onde aux variations d’intensité de vent à la surface de la calotte polaire.
Ainsi, pour chaque point de la grille couvrant le continent Antarctique, nous





où W (t) désigne les anomalies temporelles d’intensité de vent au point considéré et
les Pi(t) désignent les anomalies temporelles des paramètres de forme d’onde pour
ce même point. Il s’agit là encore d’une régression point par point (spatialement)
entre les anomalies temporelles de vitesse du vent d’une part, et les paramètres de
forme d’onde d’autre part.
Nous commençons par prendre en compte les sept paramètres de forme d’onde
habituels (n = 7). A savoir les trois paramètres de forme d’onde en bande Ku (ré-
trodiffusion, largeur du front de montée et pente du flanc descendant), ainsi que les
différences entre les deux fréquences de ces paramètres. Nous y ajoutons la diffé-
rence de hauteur mesurée qui varie en fonction des propriétés de la surface et de la
subsurface, et tout particulièrement en fonction de la différence de profondeur de
pénétration entre chacune des ondes.
Pour évaluer la pertinence d’un tel ajustement nous cartographions les corréla-
tions calculées point par point entre d’une part les courbes correspondant à l’ajuste-
ment et d’autre part les variations d’intensité de vent dans les différentes réanalyses
(voir figure 5.19). Les valeurs moyennes (pour l’ensemble de la calotte polaire) de
ces corrélations sont présentées dans le tableau 5.1 dans lequel nous faisons égale-
ment figurer les valeurs obtenues dans tous les autres cas de figures précédemment
envisagés (avec la rétrodiffusion en bande S, en bande Ku, et en bande Ku en pre-
nant en compte un éventuel déphasage) et ceux qui seront vus par la suite. Nous
constatons assez naturellement que plus le nombre de paramètres de forme d’onde
pris en considération est grand, plus les courbes calculées sont proches des variations
d’intensité de vent. Mathématiquement nous ajoutons des degrés de liberté qui ne
peuvent qu’améliorer les ajustements. Physiquement, nous prenons en compte des
paramètres aux sensibilités différentes, qui permettent de mieux isoler l’effet des
variations de vent sur la forme de l’écho radar altimétrique des autres processus mo-
difiant l’état de surface et de subsurface. Ainsi, lorsque nous utilisons 7 paramètres
nous obtenons de bonnes performances avec des corrélations en moyenne supérieure
à 0,8. Il nous faut cependant désormais comprendre quel est le rôle joué par chacun
des paramètres de forme d’onde et déterminer leur sensibilité aux changements d’in-
tensité de vent et à certains états de la surface. Nous remarquons dans les valeurs
figurant dans le tableau 5.1 que les corrélations entre les vents reconstitués grâce
à l’altimètre sont souvent moins bien corrélés avec les vents ERA-Interim, et sont
comparables pour les deux versions NCEP, ces deux modèles étant eux-mêmes très
proches l’un de l’autre.
Pour mieux se représenter les correspondances entre les courbes de variations
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(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 5.19 – Corrélations entre les ajustements effectués à l’aide de 7 paramètres
de forme d’onde et les variations d’intensité de vent
de vent calculées et les courbes issues des réanalyses, nous représentons sur la fi-
gure 5.20 les anomalies de vent d’après les différentes réanalyses et les ajustements
correspondants. Nous remarquons que lorsque les variations de vent sont marquées
et relativement saisonnières, le vent reconstitué grâce à l’altimètre reproduit assez
fidèlement les vents des réanalyses. Cela est moins évident lorsque les vents des ré-
analyses présentent des variations d’échelle intra-saisonnière. Les courbes présentées
ici correspondent à des régions pour lesquelles les vents des réanalyses sont relative-
ment intenses puisque les valeurs moyennes pour la période d’étude sont comprises
entre 7m/s et 11m/s. Il est à noter que les vents intenses correspondent généralement
à l’écoulement catabatique et sont par conséquent constants dans leur direction.
La variabilité interannuelle est parfois bien reproduite par les ajustements (voir
figure 5.20(a)), ce qui laisse à penser que les variations des conditions météorolo-
giques, et notamment des vents, d’une année sur l’autre affectent la forme des échos
radars enregistrés par altimétrie, et donc potentiellement les tendances des bilans
de masse de la calotte polaire Antarctique établis par altimétrie satellitaire. Les
observations altimétriques ne couvrent effectivement pas une période suffisamment
longue pour s’affranchir de la variabilité inter-annuelle dans les calculs de tendance.
Nous cherchons également à étudier les variations intra-annuelles de nos ajus-
tements. Les caractéristiques des vents sont en effet différentes en hiver ou en été.
Les vents catabatiques dominent largement l’écoulement des masses d’air en sur-
face pendant l’hiver Austral. Leur importance s’affaiblit en été, permettant ainsi
d’observer des vents plus faibles d’origine non catabatique (Parish, 2007). La re-
présentation des valeurs des vents reconstitués en fonction des vents des réanalyses
pendant la saison d’hiver austral (juin, juillet et août) et pendant la saison d’été
(décembre, janvier et février) sous forme de nuages de points ne met en évidence
aucune différence fondamentale d’une saison à l’autre, si ce n’est que l’on ne trouve
pas en été des valeurs d’intensité de vent aussi fortes que cela est parfois le cas
en hiver, ce à quoi l’on s’attendait. Nous utilisons des paramètres de forme d’onde
qui sont sensibles à une grande diversité de paramètres du manteau neigeux, et qui
évoluent en réponse à d’autres forçages que les changements de conditions de vent.
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(a) NCEP/NCAR, Pegasus North (b) NCEP/NCAR, Byrd
(c) NCEP/DOE, Pegasus North (d) NCEP/DOE, Byrd
(e) ERA-Interim, Pegasus North (f) ERA-Interim, Byrd
Figure 5.20 – Comparaison des variations d’intensité de vent dans les réanalyses et
des ajustements respectifs réalisés grâce aux 7 paramètres de forme d’onde en deux
emplacements
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Paramètres utilisés NCEP/NCAR NCEP/DOE ERA-Interim
Rétrodiffusion Ku 0,30 0,29 0,29
Rétrodiffusion S 0,41 0,40 0,32
Rétrodiffusion Ku + Déphasage 0,42 0,41 0,36
7 paramètres 2003-2007 0,81 0,80 0,78
7 paramètres 2003-2006 0,83 0,82 0,81
7 paramètres 2004-2007 0,83 0,81 0,73
7 paramètres Test année 2007 0,62 0,59 0,40
7 paramètres Test année 2003 0,73 0,76 0,56
5 Paramètres (pas de front) 0,76 0,75 0,68
Table 5.1 – Corrélations moyennes pour l’ensemble de la surface de la calotte po-
laire entre les différents ajustements réalisés pour reconstituer les séries temporelles
de vent issues des réanalyses de modèles globaux atmosphériques. Des tests ont été
réalisés avec les 7 paramètres de forme d’onde : l’ajustement a été calculé sur les
5 ans de la période d’étude (2003-2007), puis respectivement sur les 4 premières
(2003-2006)/dernières (2004-2007) années de la période, et les coefficients calcu-
lés par ajustement ont été appliqués à la dernière (Test 2007)/première année (Test
2003), afin de voir si les performances de l’ajustement étaient maintenues ou si elles
chutaient.
Notre méthodologie étant assez simpliste, nous pouvons nous attendre à ne pas to-
talement parvenir à isoler les effets des vents des autres processus. Nous aurions pu
obtenir des caractéristiques très différentes entre les nuages de points hivernaux et
estivaux en témoignage des variations des paramètres de forme d’onde sous l’effet
de variables autres que les vents, ainsi que des différences dans les régimes de vent.
Par exemple, la température contrôle la densification du manteau neigeux, et les
variations de température affectent par conséquent les paramètres de forme d’onde.
Or nos ajustements ne semblent pas être outre mesure perturbés par ces effets.
Nous n’avons en revanche pas présenté les cartes des coefficients calculés dans
l’ajustement. Ces coefficients varient d’un point à l’autre de la calotte, quel que
soit le paramètre de forme d’onde considéré. Plusieurs explications sont possibles.
Des états de surface variables à l’échelle de la calotte polaire expliquent l’existence
d’ajustement valables uniquement localement, et non généralisables à l’ensemble de
la calotte polaire. Ensuite, les paramètres de forme d’onde ne sont pas indépendants
les uns des autres. Par conséquent dans l’ajustement en un point, on peut exploiter
quasiment indifféremment les variations de l’un des paramètres de forme d’onde, ou
d’un autre qui lui est proche. Entre deux points voisins, la répartition des coefficients
de l’ajustement varie parfois significativement de ce fait, alors que les jeux de coef-
ficients de ces points voisins sont équivalents. Cela confère une certaine instabilité
dans les coefficients des ajustements calculés. Cela rend l’interprétation physique des
ajustements, et l’explication du rôle joué par chacun des paramètres extrêmement
délicate. Il est à ce niveau complexe d’établir des conclusions claires et chiffrées sur
la sensibilité de chacun des paramètres de forme d’onde aux variations de vents.
Nous nous intéressons par la suite à la fiabilité que nous pouvons accorder à nos
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ajustements, et chercherons à comprendre si la variabilité inter-annuelle fidèlement
reproduite est bien liée à la sensibilité de l’altimètre aux changements d’état de
la surface de la calotte polaire sous l’effet des vents, ou si elle est le résultat d’un
ajustement effectué avec suffisamment de degrés de liberté pour obtenir des résultats
cohérents.
5.3.1 Validation des relations obtenues : Application des re-













Figure 5.21 – Corrélations entre les ajustements effectués à l’aide de 7 paramètres
de forme d’onde et les variations d’intensité de vent sur la période 2003-2006 (fi-
gures a,b et c). Les coefficients calculés sont ensuite appliqués aux séries temporelles
des paramètres de forme d’onde pour l’année 2007, et les corrélations entre vents
reconstitués et vents des réanalyses sont de nouveau calculées (figures d, e et f)
Nous avons déjà constaté que la variabilité inter-annuelle était parfois bien re-
produite par les ajustements calculés. Nous cherchons alors à tester cette capacité
d’apprentissage de l’altimètre : si nous construisons une relation multi-linéaire entre
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(a) NCEP/NCAR, Pegasus North (b) NCEP/NCAR, Byrd
(c) NCEP/DOE, Pegasus North (d) NCEP/DOE, Byrd
(e) ERA-Interim, Pegasus North (f) ERA-Interim, Byrd
Figure 5.22 – Courbes des vents issus des réanalyses ainsi que des vents reconstitués
à partir des paramètres de forme d’onde sur la période 2003-2006. Les courbes se
prolongent en pointillé sur l’année 2007 pour laquelle les coefficients calculés pour
2003-2006 sont appliqués aux séries temporelles de paramètres de forme d’onde.
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les paramètres de forme d’onde adaptée à partir de 4 ans de données pour suivre
les variations de vent fournies par les réanalyses de modèles atmosphériques et si
nous appliquons les coefficients ainsi déterminés à la cinquième année de données,
conservons-nous un bon accord entre les réanalyses et le vent reconstitué grâce à
l’altimètre ?
Nous calculons les ajustements (c’est-à-dire les coefficients multiplicateurs que
l’on doit appliquer à chacun des paramètres de forme d’onde) pendant les 4 premières
années de la période de temps étudiée, ainsi que pendant les 4 dernières années. Nous
étudions ensuite si l’accord entre les ajustements et les vents des réanalyses restent
satisfaisant pendant respectivement la dernière et la première année de notre période
d’étude. Nous comparons également les propriétés des ajustements calculés pour les
deux périodes, et évaluons ce qu’ils ont en commun.
Nous effectuons ces deux tests car notre période d’étude est relativement courte,
et il se peut qu’une des années soit exceptionnelle, du point de vue des réanalyses,
ou du point de vue des observations altimétriques. Ainsi, supposons que sur la pé-
riode de 5 ans, nous avons 4 années relativement similaires, sans grande variabilité
interannuelle, et une cinquième année significativement différente. Le test appliqué
à l’une des 4 années similaires donnerait des résultats sensiblement différents au
test effectué sur l’année “exceptionnelle”. Si le caractère exceptionnel d’une année
est présent uniquement dans les observations altimétriques, ou uniquement dans les
réanalyses, nous n’aurons pas le moyen d’identifier la cause de cette divergence :
l’altimètre aura-t-il été particulièrement sensible à un processus indépendant des
conditions de vent ou bien les réanalyses auront-elles manqué un événement parti-
culier, ou au contraire auront-elles à tort fourni des vents d’intensité remarquable
sans que cela n’ait sur le terrain été le cas ?
Nous commençons par présenter les cartes de corrélations pour la période pen-
dant laquelle l’ajustement est calculé, à savoir 2003-2006 (figures 5.21(a) à 5.21(c)),
puis nous utilisons les coefficients résultant de cet ajustement, les appliquons aux
observations altimétriques de la 5ème année (2007) et calculons là encore les corré-
lations entre ces vents recomposés et les vents issus des réanalyses de modèles at-
mosphériques (figures 5.21(d) à 5.21(f)). Des exemple de courbes de ces ajustements
sont présentées sur la figure 5.22. La même démarche est appliquée en calculant les
ajustements sur la période 2004-2007 et en utilisant l’année 2003 comme année test
(figures 5.23 et 5.24).
Les valeurs moyennes des corrélations pour l’ensemble de la surface de la calotte
polaire baissent (tableau 5.1 ainsi qu’en légende des figures) tout en demeurant ac-
ceptables ; les corrélations qui étaient en moyenne de l’ordre de 0,8 sont désormais en
moyenne entre 0,4 et 0,6 lorsque 2007 est l’année test. Lorsque l’année test est 2003,
les corrélations sont plus élevées, dépassant 0.7 pour les deux versions de NCEP.
Cela se voit lorsque l’on compare l’évolution des cartes de corrélation pour chacune
des réanalyses sur les figures 5.21 et 5.23. Les zones où les corrélations sont faibles
pour l’année test sont plus étendues figure 5.21 que figure 5.23. Nous constatons
ici l’importance de tester les coefficients calculés sur deux périodes différentes. Il
semble que le comportement temporel de la forme d’onde comme des variations de
vent soient en 2003 analogues à celui des années suivantes.
Toutefois, comme ces valeurs sont des moyennes pour l’ensemble de la calotte













Figure 5.23 – Corrélations entre les ajustements effectués à l’aide de 7 paramètres
de forme d’onde et les variations d’intensité de vent sur la période 2004-2007 (fi-
gures a,b et c). Les coefficients calculés sont ensuite appliqués aux séries temporelles
des paramètres de forme d’onde pour l’année 2003, et les corrélations entre vents
reconstitués et vents des réanalyses sont de nouveau calculées (figures d, e et f)
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(a) NCEP/NCAR, Pegasus North (b) NCEP/NCAR, Byrd
(c) NCEP/DOE, Pegasus North (d) NCEP/DOE, Byrd
(e) ERA-Interim, Pegasus North (f) ERA-Interim, Byrd
Figure 5.24 – Courbes des vents issus des réanalyses ainsi que des vents reconstitués
à partir des paramètres de forme d’onde sur la période 2003-2006. Les courbes se
prolongent en pointillé sur l’année 2007 pour laquelle les coefficients calculés pour
2003-2006 sont appliqués aux séries temporelles de paramètres de forme d’onde.
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polaire, il est important d’étudier la répartition des valeurs de corrélation à l’échelle
de la calotte polaire Antarctique, ce qui est montré sur les figures 5.21 et 5.23.
L’écart type des valeurs de corrélation est plus important pour les années test que
pour les années prises en compte dans le calcul. Cela montre que si pour certaines
régions les valeurs de corrélation se maintiennent à des niveaux respectables, en
d’autres endroits ils diminuent plus nettement. La cartographie des corrélations per-
met effectivement de distinguer des régions pour lesquelles la corrélation demeure
importante durant l’année test, et d’autres pour lesquelles elle devient quasiment
nulle.
Dans le premier cas, nous pouvons nous attendre à ce que les variations tempo-
relles de la forme d’onde altimétrique soient effectivement en partie contrôlées par les
variations d’intensité de vent. Il est également possible que les variations des inten-
sités de vent dans les réanalyses comme dans les observations altimétriques suivent
un cycle annuel marqué, et une fois les paramètres de forme d’onde judicieusement
combinés sur une période donnée (calcul de l’ajustement sur 4 ans), il devient alors
possible de retrouver le cycle annuel d’intensité de vent avec une erreur relativement
faible.
Dans le deuxième cas, l’ajustement n’est pertinent que lorsqu’il est forcé avec
des variations de vent. On peut alors penser que les vents ne sont dans ces régions
pas la principale source de variation de la forme d’onde. Les variations temporelles
des paramètres de forme d’onde sont alors contrôlées par d’autres processus. Les
régions concernées se situent essentiellement sur le plateau, là où les vents sont
les plus faibles, et de direction variable. La non prise en compte des changements
de direction des vents peut ici expliquer la baisse de performance de l’ajustement
dans les années test. Un autre mécanisme expliquant cette baisse dans la qualité
du vent reconstitué est la possible présence d’un fort signal de volume. Dans le
centre de l’Antarctique, le manteau est très stratifié du fait de la faible quantité de
précipitations annuelles, et chaque interface du manteau joue un rôle de réflecteur
pour former un relativement fort signal rétrodiffusé. Si les variations temporelles du
signal altimétrique sont dominées par des variations dans le signal de volume, les
changements de rugosité ne seront alors pas détectables avec l’altimètre. Les cartes
de corrélation pendant les années test (figures 5.21 et 5.23 deuxièmes lignes) diffèrent
entre les trois réanalyses. Notre méthodologie étant assez simpliste, les résultats ne
sont pas robustes, et dépendent fortement de ce qu’on utilise comme champs de vent
en entrée.
Nous montrons comme nous l’avons déjà fait précédemment les courbes de vent
issus des réanalyses et les vents calculés grâce aux paramètres de forme d’onde
altimétriques. Les courbes se prolongent en pointillé pendant l’année “test” au cours
de laquelle les coefficients calculés pour les 4 autres années sont appliqués. Nous
utilisons toujours les mêmes emplacements, et nous avons déjà vu qu’ils se situent
là ou les vents sont relativement intenses en moyenne, et nos ajustements restent
relativement pertinents durant l’année test, notamment lorsque les courbes sont
saisonnières. Les figures 5.22(e) et 5.24(e) sont intéressantes puisqu’à cet endroit
les variations de vents données par ERA-Interim ne sont pas saisonnières. Lorsque
l’ajustement est calculé sur les 4 premières années, l’altimètre peine à restituer les
variations de vent dans la dernière année. En revanche, lorsque l’ajustement est
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calculé sur les 4 dernières années, le vent reconstitué est plus proche du vent fourni
par ERA-Interim au cours de la première année, que pendant le reste de la période.
Or les caractéristiques du vent au cours de la première année diffèrent nettement de
celles des années suivantes, notamment avec une amplitude bien plus importante.
5.3.2 Rôle joué par les différents paramètres de forme d’onde
L’ajustement étant une relation multi-linéaire entre différents signaux, il est im-
portant que ces signaux soient indépendants pour faciliter l’interprétation. Si l’on
introduit deux signaux identiques dans l’ajustement, on pourra faire varier le coef-
ficient du premier signal sans modifier la pertinence de l’ajustement à condition
d’appliquer une variation opposée au coefficient du deuxième signal. Dans ce cas,
on peut chercher à interpréter les variations de ces coefficients, alors qu’il suffi-
rait de constater que leur somme est constante. Nous avons ici des signaux (les sé-
ries temporelles des paramètres de forme d’onde) qui ne sont pas complémentaires,
comme le montrent les cartes de corrélations des paramètres de forme d’onde pré-
sentées au Chapitre Trois. Nous avons donc à faire un choix entre d’une part utiliser
un maximum d’information, c’est-à-dire un maximum de paramètres, au risque de
compliquer l’interprétation des ajustements calculés, et d’autre part de restreindre
le nombre de paramètres exploités, au risque de perdre une partie de l’information.
Nous cherchons ici à évaluer la sensibilité des différents paramètres aux variations
de vent, et voir si l’on peut s’affranchir de certains paramètres sans pour autant
diminuer la qualité de l’ajustement. Nous présentons dans les tableaux 5.2 et 5.3
les corrélations moyennes pour les sections considérées des séries temporelles des
paramètres de forme d’onde. Ces tableaux donnent des indications concernant les
paramètres de forme d’onde susceptibles d’avoir des variations proches, et de ce fait
de jouer un rôle identique et interchangeable dans la reconstitution des variations
de vents.
Les deux paramètres de forme d’onde les mieux corrélés entre eux sont bien
évidemment la différence de hauteur mesurée et la différence de largeur de front de
montée (0,94 et 0,96). Ensuite, la largeur de front de montée et la pente du flanc
descendant sont également très bien corrélées (0,80 et 0,90) le long des sections
prises en exemple. Puisque ces deux paramètres présentent des variations proches
en bande Ku, il est probable que cela soit également le cas en bande S, et les chiffres
présentés ici montrent que les différences entre les deux fréquences pour ces deux
paramètres sont de fait très bien corrélées. Nous avons alors la différence de pente
du flanc fortement corrélée avec d’une part la différence de largeur de front (0,90 et
0,88) et d’autre part avec la différence de hauteur (0,82 et 0,85).
Nous avons visualisé les contributions de chacun des paramètres de forme d’onde
dans les ajustements le long de deux sections de longitude constante (à 25˚ Est entre
-75˚ Sud et -80˚ Sud et à 110˚ Est entre -70˚ Sud et -75˚ Sud). En se déplaçant le long
de ces lignes, nous nous attendons, dans l’idéal, à ce que les contributions des para-
mètres évoluent en réponse à un forçage relativement homogène sur des sous-parties
de la section. Une baisse brutale de la contribution d’un paramètre (c’est-à-dire une
baisse de l’énergie puisée dans ce paramètre) compensée par la hausse de la contri-
bution d’un autre pour un point le long de la section, tend à montrer que les deux
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Paramètres BsKu TeSKu LeWKu δ(LeW ) δ(TeS) δ(H) δ(Bs)
sk fk tk dt df dh ds
BsKu 1 -0,02 -0,03 -0,63 -0,41 -0,62 0,27
TeSKu - 1 0,80 0,29 0,41 0,31 -0,47
LeWKu - - 1 0,40 0,57 0,40 -0,61
δ(LeW ) - - - 1 0,90 0,94 -0,78
δ(TeS) - - - - 1 0,82 -0,76
δ(H) - - - - - 1 -0,78
δ(Bs) - - - - - - 1
Table 5.2 – Corrélations entre les séries temporelles de paramètres de forme d’onde
deux à deux. Les valeurs présentées ici correspondent aux moyennes le long de la
section à 25˚ Est entre -75˚ Sud et -80˚ Sud.
Paramètres BsKu TeSKu LeWKu δ(LeW ) δ(TeS) δ(H) δ(Bs)
sk fk tk dt df dh ds
BsKu 1 0,44 0,28 -0,62 -0,43 -0,57 -0,26
TeSKu - 1 0,90 -0,74 -0,80 -0,72 -0,73
LeWKu - - 1 -0,61 -0,58 -0,63 -0,72
δ(LeW ) - - - 1 0,88 0,96 0,23
δ(TeS) - - - - 1 0,85 0,32
δ(H) - - - - - 1 0,23
δ(Bs) - - - - - - 1
Table 5.3 – Corrélations entre les séries temporelles de paramètres de forme d’onde
deux à deux. Les valeurs présentées ici correspondent aux moyennes le long de la
section à 110˚ Est entre -70˚ Sud et -75˚ Sud.
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paramètres de forme d’onde en question sont interchangeables du point de vue de
leur sensibilité aux variations de vent. Cela peut se confirmer en vérifiant si la corré-
lation entre les deux paramètres en question est proche ou non de l’unité en valeur
absolue.
(a) NCEP/NCAR, 25˚ Est (b) NCEP/NCAR, 110˚ Est
(c) NCEP/DOE, 25˚ Est (d) NCEP/DOE, 110˚ Est
(e) ERA-Interim, 25˚ Est (f) ERA-Interim, 110˚ Est
Figure 5.25 – Evolution des coefficients appliqués aux séries temporelles de para-
mètres de forme d’onde le long de deux sections de longitude constante. Les échelles
diffèrent légèrement entre certaines figures.
La figure 5.25 représente l’évolution de l’énergie puisée dans chacun des para-
mètres de forme d’onde pour reconstituer les variations de vent le long d’une section
de longitude constante. Il ne s’agit pas ici de séries temporelles. Nous cherchons à
comprendre comment les paramètres de forme d’onde sont exploités pour recons-
tituer les variations de vent, et surtout comment les ajustements calculés évoluent
dans l’espace. Nous représentons sur ces figures les valeurs des coefficients calculés
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dans l’ajustement, normalisés par la variance de la série temporelle à laquelle ce
coefficient s’applique.
Nous constatons que certains coefficients évoluent symétriquement ou asymétri-
quement : plus l’énergie puisée dans un premier paramètre est importante, plus celle
puisée dans un second sera faible. Deux explications sont envisageables. Il se peut
que les processus entrant en jeu pour lier les variations d’intensité de vent aux varia-
tions d’état de la surface évoluent dans l’espace et n’actionnent alors pas les mêmes
paramètres de forme d’onde. Il se peut également que les rôles joués par chacun
des deux paramètres en question soient analogues. Ainsi, plus on puise de l’énergie
dans l’un, moins l’autre est exploité. Les variations dans l’espace des coefficients
sont alors artificielles, et nous avons dans ce cas une relation liant les paramètres de
forme d’onde pour reconstituer les paramètres de forme d’onde relativement stable
dans l’espace.
Nous observons par exemple ce phénomène le long de la section à 110˚ Est pour
les paramètres de front et de flanc en bande Ku, de façon bien visible entre 74˚ Sud
et 70˚ Sud dans le cas des deux versions de NCEP, et dans une moindre mesure
avec ERA-Interim. Nous avons déjà vu que ces paramètres étaient sur cette section
grandement corrélés (0,90) et suivaient des cycles annuels phasés. Le même constat
peut être établi pour les différences entre les deux fréquences de ces deux paramètres
de forme d’onde (0,88).
Sur la figure 5.25(a) nous constatons que les coefficients associés à la rétrodif-
fusion et à la largeur du front de montée suivent des variations similaires le long
de la section. Ces deux paramètres sont en général anti-corrélés, mais le long de la
section à 25˚ Est la corrélation moyenne entre ces paramètres est quasiment nulle
(-0.03). Nous pouvons alors penser que le long de cette section, l’état de la surface
évolue, faisant varier la forme d’onde, et il faut donc adapter les coefficients calculés
par ajustement. Le fait que les différents coefficients évoluent en parallèle et non de
façon chaotique est relativement encourageant, il semble alors possible d’en déduire
des indications sur leur rôle dans la restitution des variations de vents.
Nous remarquons qu’en général les courbes des coefficients associés à la différence
de hauteur ainsi qu’à la différence de rétrodiffusion suivent des variations qui leur
sont propres. En général, l’énergie puisée dans ces deux paramètres diminuent de
l’intérieur du continent vers les régions côtières.
Pour les deux sections, nous remarquons que les coefficients attachés aux para-
mètres de front de montée en Ku et à la différence de front de montée entre les deux
fréquences varient de façon analogue. La même remarque vaut dans une moindre
mesure pour la pente du flanc descendant. A 25˚ Est, la corrélation entre ces para-
mètres n’est pourtant pas très élevée (0,40), elle est plus importante à 110˚ Est, mais
devient alors négative (-0.61).
En revanche, les variations des coefficients de front de montée et de pente du flanc
sont souvent contraires. Or ces paramètres sont relativement bien corrélés pour l’une
et l’autre des sections (0,80 et 0,90). Ils jouent ainsi des rôles proches, la préférence
étant donnée soit à l’un soit à l’autre en fonction de l’endroit considéré. Les varia-
tions spatiales des coefficients associés à ces deux paramètres ne sont ainsi pas la
conséquence d’une évolution spatiale des mécanismes physiques, mais s’expliquent
par la non-indépendance des séries temporelles prises en entrée.
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Nous constatons ici qu’il est extrêmement délicat d’identifier quels paramètres
de forme d’onde peuvent se compenser, d’autant plus que les caractéristiques des
réanalyses varient entre elles, et sont donc nécessairement plus ou moins proches
des conditions de vent réelles s’étant produites à la surface de la calotte pendant la
période considérée.
Les courbes présentent par endroit des pics comme pour la section à 110˚ Est
vers 72˚ Sud. Pour NCEP/DOE comme pour ERA-Interim, à cet endroit, les courbes
des coefficients du front de montée en Ku comme de la pente du flanc en Ku pré-
sentent des pics simultanément. Cela permet de supposer que les rôles joués par
les paramètres en question dans les ajustements s’échangent, et qu’ils ont alors une
sensibilité assez proches aux variations de vent.
Nous observons également la présence d’un tel pic à 77.1˚ Sud dans la figure
5.25(a) (section 25˚ Est pour NCEP/NCAR) pour le coefficient de rétrodiffusion et
la pente du flanc descendant en bande Ku. Or nous avons vu que d’après les valeurs
de corrélations moyennes sur la section ces deux paramètres de forme d’onde sont
indépendants.
Il est remarquable que les rôles joués par les différents paramètres de forme
d’onde varient d’une réanalyse à l’autre : les ajustements calculés présentent une
forte dépendance aux séries temporelles de vent prises en compte. Cela rend difficile
la compréhension de l’impact des vents sur l’état de la surface et sur les variations
de forme d’onde, puisque nous dépendons des informations a priori utilisées qui sont
connues pour être imparfaites (Bromwich, 2004)
Nous avons ici observé les évolutions des coefficients appliqués aux paramètres de
forme d’onde le long de deux sections. En apparence très bruitées, les variations des
coefficients du calcul d’ajustement sont généralement à mettre en relation avec la
non-indépendance des séries temporelles exploitées dans l’ajustement, et les relations
calculées sont en réalité relativement stables dans l’espace le long de ces sections. La
préférence dans le calcul d’ajustement étant donné alternativement à l’un ou l’autre
des paramètres de forme d’onde.
Nous cherchons alors à limiter le nombre de paramètres de forme d’onde exploités,
afin de réduire le nombre de variables dépendantes prises en compte dans le calcul
d’ajustement. Nous réalisons ici un ajustement en n’utilisant que cinq paramètres
de forme d’onde : nous ne nous servons plus des paramètres de front de montée.
Ceux-ci sont, comme il l’a été mentionné précédemment, très liés aux paramètres
de pente du flanc descendant ainsi qu’à la différence de hauteur. Nous calculons de
nouveau pour cet ajustement à 5 paramètres les corrélations entre les variations de
vent et les ajustements réalisés (figure 5.26), et nous présentons les courbes obtenues
en deux endroits (figure 5.27). Nous présentons également les courbes d’évolution
des coefficients le long des deux sections à 25˚ Est et à 110˚ Est (figure 5.28) afin de
vérifier si l’interprétation des variations dans l’espace des coefficients de l’ajustement
est ou non plus aisée en limitant le nombre de paramètres pris en entrée.
La valeur de la corrélation moyenne obtenue pour l’ensemble de la surface est
récapitulée dans le tableau 5.1. Elle est moins élevée que lorsque l’on exploite les sept
paramètres de forme d’onde mais reste tout à fait acceptable. Les courbes (figure
5.27) présentées ne montrent pas de différences majeures avec celles obtenues en
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(a) NCEP/NCAR (b) NCEP/DOE (c) ERA-Interim
Figure 5.26 – Corrélations entre les ajustements effectués à l’aide de 5 paramètres
de forme d’onde et les variations d’intensité de vent sur la période 2003-2007. La
largeur du front de montée n’est ici pas pris en considération, que ce soit en bande
Ku ou dans la différence entre bande S et Ku
utilisant les sept paramètres de forme d’onde. Les amplitudes maximales des vents
ne sont ni plus ni moins bien restituées.
Nous observons en revanche une grande différence dans l’évolution des coefficients
de l’ajustement le long des deux sections prises en exemple. Les coefficients issus
de l’ajustement évoluent plus régulièrement dans l’espace lorsque l’on ne prend en
compte que 5 paramètres de forme d’onde. On observe toutefois quelques variations
brusques, puisque si l’on s’est affranchi d’une partie de la non-indépendance des
séries temporelles initiales, nous ne l’avons pas entièrement éliminée.
Nous pouvons constater une fois de plus l’importance prise par les séries tempo-
relles de vents utilisées a priori. Le long de la section à 25˚ Est l’évolution du poids
accordé à chacun des paramètres de forme d’onde varie entre les deux versions de
NCEP et Era-Interim. Il est probable que cela soit causé par des variations de vents
propres à chacune des réanalyses.
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(a) NCEP/NCAR, Pegasus North (b) NCEP/NCAR, Byrd
(c) NCEP/DOE, Pegasus North (d) NCEP/DOE, Byrd
(e) ERA-Interim, Pegasus North (f) ERA-Interim, Byrd
Figure 5.27 – Courbes des vents issus des réanalyses ainsi que des vents reconstitués
à partir de 5 paramètres de forme d’onde sur la période 2003-2007. La largeur du
front de montée n’est ici pas pris en considération, que ce soit en bande Ku ou dans
la différence entre bande S et Ku
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(a) NCEP/NCAR, 25˚ Est (b) NCEP/NCAR, 110˚ Est
(c) NCEP/DOE, 25˚ Est (d) NCEP/DOE, 110˚ Est
(e) ERA-Interim, 25˚ Est (f) ERA-Interim, 110˚ Est
Figure 5.28 – Evolution des coefficients appliqués aux séries temporelles de para-
mètres de forme d’onde le long de deux sections de longitude constante. Les échelles
diffèrent légèrement entre certaines figures.
180 Conclusion
Conclusion
Nous avons dans ce chapitre cherché à comprendre comment les variations de
vent, en modifiant l’état de la surface en Antarctique, affectaient les paramètres de
forme d’onde altimétrique, et donc les variations de volume de la calotte mesurées
par altimétrie satellitaire.
Nous nous sommes dans un premier temps intéressés aux liens entre variations
d’intensité de vent et variations du coefficient de retrodiffusion en bande Ku et en
bande S. Nous avons alors pu distinguer des régions pour lesquelles le coefficient de
rétrodiffusion en bande Ku est positivement corrélé au vent, d’autres pour lesquelles
la corrélation est négative. Ce coefficient de rétrodiffusion est en effet parfois maximal
en été, parfois en hiver, alors que les vents sont toujours d’intensité maximale en
hiver austral. La cause de ce déphasage n’est pas connue, et peut s’expliquer par
une réponse différente de l’état de la surface aux conditions météorologiques, et
en particulier aux conditions de vents, éventuellement en association avec d’autres
variables.
Nous avons établi des correspondances entre ces deux régions identifiées et les
zones caractérisées par la présence de champs de mégadunes, en association avec des
relations particulières entre direction du vent et orientation des pentes. Les différents
types de surface (lisses ou rugueuses) sont en effet susceptibles d’induire des relations
différentes entre vents et coefficient de rétrodiffusion. Hormis les différents types de
surface, nous pouvons envisager d’expliquer ce comportement variable d’une région
à l’autre en relation avec d’autres variables météorologiques telles que les précipita-
tions. Celles-ci apportent une couche de neige plus facilement maléable par les vents,
mais qui, au cours du temps, va se compacter et se transformer en glace moins fa-
cilement altérable. Selon la période durant laquelle se produisent les précipitations,
l’évolution de l’état de la surface sous l’effet des vents diffère.
Les régions mises en évidence ne sont pas sans lien avec celles établies lors de
l’analyse en composantes principales des paramètres de forme d’onde. Il s’agit de
régions pour lesquelles les caractéristiques temporelles du signal altimétrique sont
nettement distinctes, avec notamment un déphasage des trois paramètres de forme
d’onde en bande Ku, et un rapport différent entre l’amplitude des variations du
coefficient de rétrodiffusion en bande S et en bande Ku. Les séries temporelles de
vent sont d’ailleurs bien corrélées avec les modes de variabilité altimétriques calculés
au Chapitre Deux.
Après avoir étudié les liens entre variations de vent et coefficient de rétrodiffusion
uniquement, nous avons utilisé l’ensemble des paramètres de forme d’onde, en exploi-
tant la bi-fréquence présente dans les observations ENVISAT. Nous avons reconstitué
les variations d’intensité de vents à partir des paramètres de forme d’onde et avons
analysé la pertinence des relations obtenues. Nous avons ainsi vu qu’en moyenne sur
l’Antarctique, les paramètres de forme d’onde permettaient de reconstituer des sé-
ries temporelles plus proches des vents issus des modèles NCEP que d’ERA-Interim.
Nous avons vu qu’en calculant ces ajustements sur une sous-période de l’intervalle
de temps pour lequel nous avons des données, la reconstitution des vents restait
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valable sur une partie du continent pendant la sous-période complémentaire.
Nous avons cherché à comprendre l’impact des vents sur les différents paramètres
de forme d’onde, mais ceux-ci sont sensibles à un grand nombre de mécanismes,
comme par exemple la densification, indépendemment des conditions de vents. De
plus, les paramètres de forme d’onde ne sont pas indépendants les uns des autres,
et la relation entre variations de vents et évolution de la forme d’onde n’est pas
suffisamment contrainte. Nous avons toutefois pu distinguer différentes régions pour
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Nous avons jusqu’à présent exploité des modèles atmosphériques globaux, afin
d’étudier les relations entre les variations temporelles du signal altimétrique et les
événements météorologiques susceptibles d’affecter l’état de la surface en Antarc-
tique. L’objectif était d’une part de comprendre quels biais sur la mesure altimé-
trique pouvaient être causés par ces changements d’état de surface, et d’autre part,
d’évaluer comment les observations altimétriques pouvaient être utilisées pour amé-
liorer les modèles atmosphériques globaux au niveau du continent Antarctique.
Nous avons effectivement pu observer certaines cohérences entre les variations
d’intensité des vents et l’évolution de la forme d’onde altimétrique. Nous avons pour
cela utilisé des réanalyses de différents modèles globaux et avons pu évaluer lequel
fournissait des séries temporelles les plus proches des signaux reconstitués grâce à
l’altimètre. Cependant, nous avons également vu que l’altimètre était sensible à un
grand nombre de paramètres, et la reconsitution des variations de vents grâce aux
informations fournies par l’altimètre est un problème sous-déterminé. Nous avons
pour résoudre ce problème calculé des ajustements linéaires et les coefficients obtenus
présentent une grande variabilité, entre les différents modèles utilisés, et également
entre deux points de grille voisins au sein d’un même modèle. Cela rend difficile
la détermination quantitative de la sensibilité de la forme d’onde altimétrique aux
variations d’intensité de vent. Nous ne pouvons alors pas à ce stade utiliser les
paramètres de forme d’onde pour identifier les éventuelles imperfections des modèles
atmosphériques globaux.
Ces modèles ont, comme nous l’avons déjà mentionné, une résolution spatiale
relativement large. Ces modèles sont conçus pour offrir une couverture globale de
l’état de l’atmosphère avec un pas de temps régulier. L’Antarctique est une région
du globe très particulière, inhabitée hormis pour les besoins de projets scientifiques.
Cela a une double conséquence du point de vue de la modélisation météorologique :
il y a d’une part peu d’observateurs et donc d’observations de terrain, et la bonne
représentation de cette région dans les modèles globaux n’est pas prioritaire. La prise
de conscience de l’importance du rôle des régions polaires dans le climat global a
cependant accru l’attention portée à ces région et conduit à leur prise en compte
dans les modèles globaux (Bindschadler, 1998). La qualité des réanalyses de ces
modèles a énormément progressé depuis l’apparition des observations par satellite
(Bromwich, 2004), la qualité des observations utilisées pour contraindre les modèles
est de mieux en mieux contrôlée, et les paramétrisations physiques des différents
processus de plus en plus adéquates.
Pour mieux comprendre la météorologie en Antarctique, des modèles régionaux
sont développés. Si ceux-ci sont forcés à leur frontière par les modèles atmosphériques
globaux, une attention particulière est accordée sur la paramétrisation des proces-
sus physiques spécifiques aux régions polaires, qui sont alors mieux reproduits. Les
modèles régionaux présentent de plus l’intérêt d’avoir des résolutions spatiales plus
fines que les modèles globaux.
Le modèle MAR (Modèle Atmosphérique Régional) développé au LGGE (Labo-
ratoire de Glaciologie et Géophysique de l’Environnement) est l’un de ces modèles.
Nous disposons de 3 années de simulations 1 (2004, 2005 et 2006) pour lesquelles
1. Le terme simulation est dans ce chapitre abusivement utilisé pour désigner les 3 années de
vitesses de vent fournies par MAR
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nous cherchons à estimer l’apport d’un modèle à plus haute résolution dans la com-
préhension de la sensibilité des mesures altimétriques à l’altération de l’état de la
surface par les vents.
Le modèle MAR a comme spécificité la paramétrisation des hauteurs de sastrugis
en fonction de la vitesse des vents, du taux d’érosion et des précipitations (Gallée et
al., 2001). La formation d’ondulations à la surface de la calotte polaire va modifier
l’intensité et éventuellement la direction des vents proches de la surface (Frezzotti
et al., 2002). Il existe donc des mécanismes d’interactions marqués entre le vent à
la surface et l’état de la surface. La prise en compte de ces mécanismes dans la
modélisation des vents de proche surface comme cela est fait dans le modèle MAR
représente ainsi un grand intérêt.
Nous utilisons des simulations pour les années 2004, 2005 et 2006 avec une réso-
lution spatiale à 20 km. Nous avons adapté la résolution spatiale afin de travailler
avec les grilles habituelles.
Comme précédemment, nous allons commencer par comparer les séries tempo-
relles de MAR avec les mesures de quelques stations automatiques présentes en An-
tarctique. Puisque les signaux altimétriques présentent une forte saisonnalité, nous
évaluerons dans un deuxième temps la saisonnalité du modèle atmosphérique régio-
nal. Nous étudierons ensuite le lien entre les variations d’intensité de vent fournies
par MAR et le coefficient de rétrodiffusion en bande Ku, avant d’exploiter par la
suite l’ensemble des paramètres de forme d’onde à notre disposition. Nous allons fi-
nalement dans ce chapitre chercher à établir des jeux de coefficients des ajustements
en nombre limité, chaque jeu de coefficients étant valable pour des régions assez
étendues de l’Antarctique.
6.1 Comparaison avec les mesures des stations au-
tomatiques
La figure 6.1 représente les intensités de vents selon MAR et celles mesurées
par quelques stations automatiques, après filtrage des variations d’échelle tempo-
relle inférieure au mois (voir Chapitre Quatre). Comme cela a déjà été mentionné
au Chapitre Trois, les stations mesurent les vents à 3 m tandis que les modèles
fournissent les vents à 10 m. Cela explique les différentes amplitudes que l’on ob-
serve pour certaines stations. Cela n’est pourtant pas vrai pour toutes les stations.
La rugosité de la surface, entre autres, joue un grand rôle dans le gradient vertical
de vent en proche surface. Les spécificités locales de chacune des stations peuvent
expliquer une différence plus ou moins grande entre l’intensité du vent à 3 et à 10
m. N’oublions pas non plus que les valeurs fournies par les modèles sont représenta-
tives d’une région correspondant à une maille du modèle, alors que les mesures sont
locales, et leur représentativité dépend, là-encore, de la situation de la station.
Les variations d’intensité de vent fournies par le modèle MAR sont très proches
de celles mesurées par les stations prises en exemple, excepté pour la station Sky Blue
(figure 6.1(d)), comme cela est par ailleurs confirmé dans le tableau 6.1 (corrélation
quasiment nulle pour cette station).
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(a) Byrd, altitude 1530m (b) Dôme Fuji, altitude 3810m
(c) Schwerdtfeger, altitude 54m (d) Sky Blue, altitude 1510m
(e) Dôme C II, altitude 3250m (f) Pegasus North, altitude 8m











Ecart Type 1.73 0.65 0.92 1.78 0.71 0.74
Corrélation 0.52 -0.18 0.57 0.07 -0.19 0.78
Table 6.1 – Ecarts Types des différences entre les séries temporelles des stations
automatiques et celles de MAR (m/s) et Corrélations entre ces deux mêmes séries
de valeurs.
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6.2 Evaluation de la saisonnalité de l’intensité des
vents
(a) Moyenne (b) Ecart Type
Figure 6.2 – Cartographie des valeurs moyennes et écarts types de l’intensité des
vents pour la période 2004-2007
Nous représentons à titre indicatif et afin de permettre les comparaisons avec les
modèles précédemment exploités les valeurs moyennes et l’écart type de l’intensité
des vents dans MAR (figure 6.2). Nous remarquons alors que les structures spatiales
mises en évidence dans la répartition des intensités moyennes sont très proches de
celles de ERA-Interim. Les valeurs des écarts types sont très homogènes à l’échelle
du continent, mis à part dans certaines régions côtières ou elles sont plus élevées,
notamment en Antarctique de l’Ouest.
La figure 6.3 représente les caractéristiques des cycles saisonniers ajustés aux 3
ans de la période d’étude. Cette période est assez courte, mais permet toutefois de
calculer des ajustements relativement pertinents, notamment là où les vents sont en
moyenne plus intenses (voir figure 6.3(a)). La carte d’amplitude des cycles saisonniers
ajustés (figure 6.3(b)) met une fois de plus en évidence les mêmes structures spatiales
que la carte de moyennes des vents. Plus les vents sont intenses, plus leurs variations
autour de la moyenne sont importantes. La carte indiquant le mois du maximum de
vents est similaires à celles déjà obtenues au chapitre trois, et indique que les vents
sont maximum durant l’hiver austral.
6.3 Lien avec la rétrodiffusion
Nous calculons la corrélation en chaque point de la calotte polaire entre la ré-
trodiffusion en bande Ku et les intensités de vent de MAR. Nous cherchons à voir
si les structures spatiales mises en évidence sont les mêmes que précédemment ou
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(a) Pertinence Cycle Saisonnier (b) Amplitude Cycles Saisonnier
(c) Phase Cycle saisonnier
Figure 6.3 – Caractéristiques de la saisonnalité des vents dans MAR : Corrélation
entre le meilleur cycle saisonnier ajusté et les séries temporelles initiales (6.3(a)),
Amplitude (6.3(b)) et Phase (6.3(c)) de ce cycle saisonnier. La phase représente le
mois durant lequel le maximum est atteint (0=mois de janvier).
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non. Nous retrouvons effectivement deux régions (voir figure 6.1(a)) définies par le





Table 6.2 – Liens entre le coefficient de rétrodiffusion en bande Ku et les variations
d’intensité de vents dans MAR
Les courbes 6.1(b) et 6.1(c) montrent les variations du coefficient de rétrodiffu-
sion, l’ajustement réalisé à partir de ce paramètre et les variations d’intensité de vent
pour deux points de la calotte. Comme cela était déjà le cas auparavant, il existe
des régions pour lesquelles les variations de rétrodiffusion sont en bon accord avec
les variations de vent (figure 6.1(b)). Mais cela n’est pas le cas en tout point de la
calotte polaire (figure 6.1(c)).
6.4 Reconstitution des variations de vents grâce aux
paramètres de forme d’onde
Nous avons réalisé un ajustement pendant les 3 ans (2004-2006) pour lesquels
nous disposons des simulations MAR en utilisant l’ensemble des 7 paramètres de
forme d’onde, ou uniquement les 5 paramètres déjà choisis précédemment. Les corré-
lations obtenues sont tout à fait satisfaisantes (cartes 6.2(a) et 6.3(a)), et les courbes




Table 6.3 – Liens entre les sept paramètres de forme d’onde et les variations d’in-
tensité de vents dans MAR




Table 6.4 – Liens entre 5 paramètres de forme d’onde (sans les paramètres de front)
et les variations d’intensité de vents dans MAR
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MAR Autre
Ajustement Rétrodiffusion (Ku) 0.29 0.30
Ajustement 7 paramètres 0.85 0.81
Ajustement 5 paramètres 0.80 0.76
Table 6.5 – Comparaison des corrélations moyennes obtenues sur l’ensemble de la
calotte polaire entre les ajustements et les séries temporelles de vents avec MAR
d’une part et avec les réanalyses précédemment étudiées (on ne fait figurer ici que
la corrélation la plus haute obtenue des 3 réanalyses). Les périodes temporelles sont
différentes (2004-2006 pour MAR contre 2003-2007 pour les autres)
des figures 6.2(b), 6.2(c), 6.3(b) et 6.3(c)) montrent que les variations de vents sont
en effet bien reproduites par les ajustements.
Le tableau 6.5 récapitule les corrélations moyennes entre les intensités de vent et
les ajustements. Nous faisons figurer les deux cas de figures calculés ici (utilisation
de la rétrodiffusion seule et des 7 paramètres), et comparons les valeurs obtenues
avec les valeurs les plus hautes obtenues avec les modèles globaux. Ces valeurs sont
tout à fait comparables. Les périodes sont différentes (5 ans pour les autres modèles
et seulement 3 ans avec MAR) c’est pourquoi il est difficile d’interpréter les faibles
écarts obtenus ici.
Nous avons à notre disposition 3 ans de simulations MAR. Nous ne pouvons alors
pas avec ce modèle calculer nos ajustements sur une sous-période afin d’appliquer
les coefficients à la sous-période restante. Les résultats seraient trop peu significatifs.
Les calculs des ajustements que nous faisons avec les observations altimétriques
ne permettent pas de mettre en valeur la meilleure prise en compte de l’influence
des vents dans le modèle MAR. Nous avons pour faire ces ajustements un certain
nombre de degrés de liberté. Il faudrait pouvoir mieux contraindre la reconstitution
des intensités de vent par les paramètres de forme d’onde, en s’appuyant sur des
principes physiques. En particulier il faudrait ne pas laisser les paramètres de forme
d’onde se combiner trop différemment entre deux points de grille successifs.
6.5 Etude des coefficients obtenus
Pour tester la pertinence du point de vue physique des ajustements, nous visua-
lisons les variations des coefficients calculés dans les ajustements le long de deux
sections de longitude constante. Si ces coefficients évoluent chaotiquement, il paraît
difficile de trouver une justification physique à ces ajustements. Il faudrait alors
des explications différentes pour des points consécutifs, alors que les conditions mé-
téorologiques et l’état de la surface s’ils varient dans l’espace, présentent toutefois
certaines cohérences spatiales. Nous nous sommes de plus a priori affranchis des
variations spatiales à très petite échelle.
Nous avions déjà visualisé de telles courbes pour les précédents ajustements, et
avions vu que certains des 7 paramètres de forme d’onde apportaient des informa-
tions redondantes, et qu’il était préférable d’en extraire quelques uns pour faciliter
l’interprétation des courbes. Nous présentons ici l’évolution des coefficients lorsque
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l’on utilise l’ensemble des 7 paramètres de forme d’onde, ainsi que les 5 paramètres
déjà sélectionnés auparavant.
(a) 7 paramètres, 25˚ Est (b) 7 paramètres, 110˚ Est
(c) 5 paramètres, 25˚ Est (d) 5 paramètres, 110˚ Est
Figure 6.4 – Evolution des coefficients issus du calcul des ajustements entre l’inten-
sité du vent MAR et les paramètres de forme d’onde (7 et 5 paramètres) le long de
deux sections de longitude constante. Les échelles diffèrent légèrement entre certaines
figures.
Nous pouvons ici faire les mêmes constats que ceux établis précédemment ; l’uti-
lisation des 7 paramètres apporte des informations redondantes. Lorsque plusieurs
paramètres de forme d’onde varient brutalement le long de la section, cela peut être
attribuable à un changement caractérisé de l’état de la surface, ou alors à un échange
entre les rôles joués par les différents paramètres de forme d’onde. Il est alors difficile
de vérifier laquelle de ces alternatives s’applique.
Dans la section à 25˚ Est et 77˚ Sud, le coefficient associé à la différence de largeur
de front, chute brutalement. On remarque que lorsque l’on utilise 5 paramètres
de forme d’onde (et que la différence de front n’est plus exploitée), deux autres
paramètres présentent un pic à cet endroit : le coefficient de rétrodiffusion en bande
Ku (cela était déjà le cas sur la figure 6.4(a)) ainsi que la différence de flanc, comme
si ces paramètres prenaient le relai pour reproduire une anomalie de l’état de la
surface à cet endroit.
Dans la région la plus intérieure le long de la section à 110˚ Est, les coefficients
présentent une forte variabilité, quel que soit le nombre de paramètres exploités
dans le calcul d’ajustement, comme si l’état de la surface présentait une très forte
variabilité dans ces régions, à l’origine d’instabilités dans le calcul des coefficients ou
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bien ayant des effets différents sur la forme d’onde.
6.6 Recherche de zones cohérentes vis-à-vis de la
reconstitution des vents
Dans l’idéal, il faudrait déterminer un nombre restreint de jeux de coefficients
caractérisant l’impact des variations de vents sur les paramètres de forme d’onde.
Ainsi, on aurait une même relation valable sur des surfaces plus ou moins étendues,
et qui permettrait de mieux isoler les rôles des différents paramètres de forme d’onde.
Contraindre spatialement la relation permet également d’identifier d’éventuels biais
dans les variations d’intensité de vents modélisés : on calcule les variations de vents
grâce aux paramètres de forme d’onde, et on évalue les écarts avec les vents modélisés.
Pour cela, nous prenons les points correspondants à l’emplacement des stations
déjà prises en exemple auparavant. Pour deux d’entre elles (figures 6.5(b) et 6.5(e))
les amplitudes des variations sont très faibles, et le calcul des coefficients est proba-
blement peu robuste. Nous calculons les ajustements entre les paramètres de forme
d’onde et la série temporelle d’intensité de vents fournie par la station d’une part,
et celle fournie par le modèle MAR d’autre part (courbes représentées sur la figure
6.5). Nous choisissons d’utiliser ici le modèle MAR puisqu’il est sensé mieux repro-
duire l’impact des vents sur la surface et donc avoir une meilleure représentation des
régions cohérentes du point de vue de l’état de la surface. Nous appliquons ensuite
ces jeux de coefficients pour combiner les paramètres de forme d’onde à l’échelle
de la calotte polaire. Il est évident que les relations ainsi calculées ne peuvent être
valables pour la totalité du continent. Nous représentons pour chacune des stations
concernées la carte de corrélation entre la série temporelle du coefficient de rétro-
diffusion en bande Ku (coefficient le plus sensible à la rugosité de surface) au point
étudié et celle du point de la station (figures 6.6(a), 6.7(a), 6.8(a), 6.9(a), 6.10(a)
et 6.11(a)). Cela permet de dégager des zones de cohérence a priori, pour lesquelles
on va évaluer si les variations de vents reconstituées avec les paramètres de forme
d’onde sont pertinentes ou non. Cette série de cartes met une fois de plus en évi-
dence les deux régions caractéristiques du comportement temporel des paramètres
de forme d’onde. Nous voyons de plus sur cette série de cartes que la majorité des
stations se trouve sur la même région. Nous allons donc pouvoir comparer les dif-
férents ajustements pour cette région en particulier, et voir si l’on peut établir une
relation pertinente pour l’ensemble de la zone. La deuxième région n’est représentée
que par deux stations (figures 6.7(a) et 6.10(a)). Nous remarquons de plus que la
station Sky Blue (figure 6.9(a)) si elle présente les caractéristiques de la première
région, n’est que faiblement corrélée aux autres points. Ce point à la base de la
Péninsule semble assez singulier, et ne permettra pas a priori d’obtenir des résultats
extrapolables sur une large étendue.
Nous avons représenté pour chacune des stations les anomalies de vent données
par MAR ainsi que par la station, et les deux ajustements correspondants (figure 6.5).
Ils sont différents, et nous ne pouvons à ce stade estimer lequel est le plus pertinent.
Nous aurons donc pour chacune des stations à présenter une série de 4 cartes : la
carte de corrélation du coefficient de rétrodiffusion que nous venons de décrire, la




Figure 6.5 – Comparaisons des anomalies temporelles d’intensité de vents de 6
stations et du modèle MAR aux mêmes points, ainsi que les ajustements calculés à
partir des paramètres de forme d’onde correspondant.
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 6.6 – Cartes de corrélation pour la station Byrd : (a) entre la rétrodiffusion
(Ku) au point de la station et au point de la carte, (b) et (c) entre le vent MAR
et le vent reconstitué avec les coefficients calculés à partir du vent de la station
automatique (b) et à partir du vent MAR à l’emplacement de la station (c), (d)
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 6.7 – Cartes de corrélation pour la station Dôme Fuji (mêmes légendes que
pour la figure 6.6)
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 6.8 – Cartes de corrélation pour la station Schwerdtfeger (mêmes légendes
que pour la figure 6.6)
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 6.9 – Cartes de corrélation pour la station Sky Blue (mêmes légendes que
pour la figure 6.6)
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 6.10 – Cartes de corrélation pour la station Dôme C II (mêmes légendes
que pour la figure 6.6)
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 6.11 – Cartes de corrélation pour la station Pegasus North (mêmes légendes
que pour la figure 6.6)
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carte de corrélation entre le vent MAR et d’une part le vent reconstitué avec les
coefficients calculés par ajustement sur la série temporelle de la station automatique
(figures 6.6(b), 6.7(b), 6.8(b), 6.9(b), 6.10(b) et 6.11(b)) et d’autre part celle du vent
reconstitué grâce aux coefficients résultant de l’ajustement sur la série temporelle
du vent MAR au point de la station (figures 6.6(c), 6.7(c), 6.8(c), 6.9(c), 6.10(c) et
6.11(c)). Afin de mieux évaluer les différences entre les ajustements calculés à partir
des données des stations et à partir du modèle MAR nous calculons également la
corrélation entre ces deux séries d’intensité de vents reconstitués (figures 6.6(d),
6.7(d), 6.8(d), 6.9(d), 6.10(d) et 6.11(d)).
BsKu TeSKu LeWKu δ(Bs) δ(TeS) δ(LeW ) δ(H)
Byrd station -0.17 0.28 -0.95 -2.07 0.56 -1.78 0.37
MAR 0.42 0.98 0.42 -4.90 0.59 0.81 -0.79
Schwerdtfeger station -1.36 1.14 -3.66 -1.66 0.30 0.39 -3.12
MAR 0.78 2.73 2.71 -2.98 0.50 -0.83 -2.33
Pegasus North station 0.74 -0.04 1.99 -1.70 -0.60 -0.79 1.16
MAR -0.26 0.80 0.09 -1.17 0.31 0.31 0.42
Sky Blue station -0.25 -0.74 0.16 0.01 0.21 -0.23 -0.29
MAR 1.84 1.24 -0.31 -1.10 0.21 -0.71 -1.34
Dôme Fuji station -1.14 -0.35 -3.16 0.74 0.28 0.32 0.36
MAR 1.15 0.97 3.07 -0.73 -0.13 0.96 -1.47
Dôme C II station 0.71 -0.35 1.59 -0.10 0.06 0.36 -0.72
MAR 1.54 -0.23 2.47 -0.03 0.07 3.39 -2.63
Table 6.6 – Coefficient des ajustements obtenus en se basant sur l’intensité du vent
mesurée par les stations (ligne “station”) et sur les valeurs données par le modèle
MAR (ligne “MAR”). Nous avons regroupé les trois points correspondants à la pre-
mière région (3 premières lignes), les deux points attachés à la deuxième zone (2
dernières lignes). Entre les deux figure le point singulier.
Nous distinguons ici les résultats obtenus en fonction de l’appartenance des points
de référence (correspondant aux 6 stations) à l’une des deux régions. Nous pouvons
dès lors remarquer que même pour les stations situées en Antarctique de l’Ouest,
de vaste étendue de cohérence sont obtenues en Antarctique de l’Est. Le plateau
de cette région semble homogène sur de grandes distances, et homogène avec des
petites régions de l’Antarctique de l’Ouest.
Trois points de référence appartiennent à la première région (Station Byrd,
Schwerdtfeger et Dôme C II). Pour ces trois points les deux séries d’ajustements
obtenus sont en très bon accord sur l’ensemble de la calotte pour la station Byrd, et
essentiellement en Antarctique de l’Est pour les deux autres. Les ajustements obte-
nus étant en accord entre eux, les deux cartes présentant les corrélations entre ces
ajustements et les vents MAR mettent les mêmes structures spatiales en évidence.
On observe ainsi que les vents construits avec l’altimètre sont en bon accord avec
les vents MAR dans de petites régions de l’Antarctique de l’Ouest et au niveau de
l’Antarctique de l’Est, excepté au niveau des dômes, là où l’altitude est maximale
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et l’intensité des vents très faible.
La station Sky Blue est particulière. Les séries temporelles altimétriques en ce
point ne sont pas bien corrélées avec celles d’autres points de la calotte. A ce titre, il
s’agit d’un point singulier pour lequel on ne peut pas dégager de zones de cohérence.
Comme nous l’avons déjà remarqué, les variations d’intensité de vent en ce point
sont de faible amplitude, et les deux ajustements calculés sont très différents l’un de
l’autre. Cela se remarque sur la carte 6.9(d), où l’on voit que les ajustements sont
en total désaccord sur l’ensemble du continent Antarctique. Ce point n’est ainsi pas
un bon exemple pour l’étude que nous menons ici.
Les deux stations restantes sont situées sur les dômes (Dôme Fuji et Dôme C
II). Ce sont des endroits où les vents sont d’intensité faible. Les résultats obtenus
pour chacune d’elle sont bien distincts. Pour l’une (Dôme Fuji), les deux séries
d’ajustements sont totalement différentes (voir la carte 6.11(d) qui est la seule pour
laquelle l’échelle de couleur prend des valeurs négatives), et les ajustements peu
pertinents par rapport aux valeurs fournies par MAR. Le cas de figure est différent
pour la station Dôme C II. Les deux séries d’ajustement sont très bien corrélées pour
une majeure partie du continent, ce qui permet de leur accorder une plus grande
confiance. Ils sont relativement cohérents avec les séries temporelles de MAR dans
les régions intérieures (figure 6.10(c), et dans une moindre mesure figure 6.10(b)).
Nous avons ainsi une région pour laquelle les ajustements calculés en un point
permettent de retrouver avec un bon accord les variations d’intensité du modèle
MAR sur l’ensemble de la région. Pourtant, les coefficients des ajustements sont
différents (voir tableau 6.6), montrant que les paramètres de forme d’onde partagent
des sensibilités communes.
Pour la seconde région, nous obtenons des ajustements qui ne sont en accord avec
les variations d’intensité de MAR au mieux sur des zones très restreintes, quand elles
ne sont pas réduites à néant. Deux explications semblent possibles :
– ou bien cette deuxième région n’est pas homogène du point de vue de la sen-
sibilité de l’altimètre (et donc en quelque sorte de la sensibilité de la surface)
aux variations de vent, ce qui ne permet pas d’établir une relation entre les
variations de paramètres de forme d’onde et les variations de vent valable pour
l’ensemble de la zone.
– ou alors, les variations de vents aux points des stations sont erronées, condui-
sant à des ajustements non pertinents. Cela expliquerait par ailleurs la non
cohérence entre les deux séries d’ajustements.
Conclusion
Ce chapitre a présenté l’étude des liens entre l’intensité des vents du Modèle
Atmosphérique Régional (MAR) en Antarctique et les paramètres de forme d’onde
altimétrique. Nous avons commencé par étudier quelques paramètres statistiques
(moyenne, écart type et saisonnonalité) des vents dans MAR afin de voir s’ils étaient
comparables à ceux des réanalyses étudiées auparavant. Nous avons alors remarqué
que la répartition des valeurs de l’intensité moyenne était assez proche de celle
d’ERA-Interim.
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Nous avons ensuite mené des études similaires à celles du chapitre précédent
concernant les liens entre conditions de vents et paramètres de forme d’onde altimé-
trique. Nous avons alors pu confirmer certains résultats, notamment l’existence de
deux régions ; pour l’une le coefficient de rétrodiffusion est positivement corrélé au
vent, pour l’autre il l’est négativement. Nous avons, en moyenne sur l’ensemble du
continent, obtenu de bonnes corrélations entre les vents reconstitués grâce aux para-
mètres de forme d’onde altimétrique et l’intensité des vents dans MAR. Les valeurs
sont (sur les 3 années pour lesquelles nous disposons des simulations MAR) compa-
rables ou meilleures à celles obtenues avec les autres réanalyses (pour lesquelles nous
avions une période de 5 ans). Si les valeurs moyennes d’intensité de vents dans MAR
sont plus proches d’ERA-Interim que des versions NCEP, les calculs d’ajustement
donnent de meilleurs résultats qu’avec ERA-Interim, avec des corrélations moyennes
proches de celles obtenues avec NCEP.
Puisque le modèle MAR prend en compte les interactions entre les vents et l’état
de la surface, nous avons cherché avec ce modèle à mieux contraindre les relations
entre vents et paramètres de forme d’onde. En particulier, nous avons cherché à
extrapoler des relations obtenues localement sur des régions assez grandes. Les ajus-
tements sont plus facilement extrapolables et plus fiables lorsque les variations de
vents sont amples, suffisamment intenses et de direction constante. Il est remar-
quable que des relations différentes entre les paramètres de forme d’onde permettent
de reconstituer les variations de vents sur de larges régions avec une bonne corré-
lation, mettant une fois de plus en évidence les similitudes entre les variations de
certains paramètres de forme d’onde altimétrique.
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Nous nous sommes intéressés aux observations altimétriques bi-fréquence four-
nies par ENVISAT entre janvier 2003 et décembre 2007. Au-delà de cette date, la
bande S (3.2GHz) est devenue inopérationnelle, seules les données en bande Ku
(13.6GHz) sont encore actuellement exploitables. Nous avons étudié les variations
dans le temps des formes d’onde altimétriques dans ces deux fréquences sur l’en-
semble de la calotte polaire Antarctique. Nous avons notamment mis en évidence
la présence de variations saisonnières marquées dans la plupart des paramètres de
forme d’onde. Le maximum de ces cycles saisonniers ne se produit pas au même mo-
ment sur l’ensemble de la calotte polaire, et nous observons un déphasage de 6 mois
environ entre deux grands ensembles de points couvrant à eux deux la quasi-totalié
du continent. Le contour des régions déphasées dépend de la fréquence d’observa-
tion. Le rapport des amplitudes des variations saisonnières entre les deux fréquences
est de plus inversé entre les deux régions identifiées. Nous pensons donc que l’état
de la surface et de la subsurface évoluent progressivement, affectant d’abord une
fréquence puis la seconde. La rugosité est l’un des paramètres essentiels contrôlant
la forme d’onde altimétrique (Lacroix, 2007).
Nous ne nous sommes pas directement intéressés aux valeurs prises par les para-
mètres de surface et subsurface tels que la rugosité de surface, la taille des grains ou
encore l’épaisseur des strates de subsurface. Ces paramètres, si ils sont localement
mesurés par des techniques in situ ou bien modélisés, notamment à partir de don-
nées spatiales, sont toutefois relativement méconnus à l’échelle de la calotte polaire.
Nous avons donc étudié indirectement l’état du manteau neigeux, en nous intéres-
sant aux processus susceptibles de faire varier cet état. Les précipitations neigeuses
par exemple déposent en surface des grains de neige dont la taille diffère de ceux
couvrant la surface auparavant. Ces précipitations sont toutefois très faibles dans les
régions intérieures du continent Antarctique (moins de 50 mm/an), et l’on imagine
alors que chaque événement de précipitations ne va pas faire évoluer fondamentale-
ment l’état de la surface, surtout lorsque la pénétration de l’onde sous la surface est
importante. En revanche les vents sont particulièrement connus pour altérer signifi-
cativement l’état de la surface. Nous nous intéressons donc aux liens entre variations
d’intensité de vent et variations de la forme de l’écho altimétrique en Antarctique.
Hormis les observations fournies par ENVISAT, nous utilisons donc des réanalyses
de modèles atmosphériques.
Nous avons cherché à expliquer le déphasage des signaux altimétriques par des
sensibilités différentes aux variations d’intensité de vents. Ou plus précisément par
le fait que les vents peuvent affecter différemment l’état de la surface, en balayant
la neige ou en la redéposant par exemple. Les vents sont connus pour créer des
structures de surface particulières dans certaines régions, telles que les zones de
mégadunes. Le préconditionnement de la surface joue un rôle primordial. Les vents
entretiennent souvent le type de surface pré-existant du fait de la mise en place
de rétroactions positives. Les régions lissées permettent l’accélération des vents, et
empêchent le dépôt de neige. Les ondulations des mégadunes, initiallement créées par
une onde atmosphérique, entretiennent cette onde. De plus une surface sur laquelle
de la neige se sera fraîchement déposée sera plus facilement modulable qu’une neige
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compacte et déjà glacée. Les différents états de surface relativement stables dans le
temps impliquent des réponses différentes de la surface aux variations d’intensité de
vents, et induisent ainsi des comportements temporels de la forme d’onde spécifiques.
Ce sont ces comportements que nous avons identifiés.
Nous étudions les variations temporelles de la forme d’onde altimétrique que
nous caractérisons à l’aide de trois paramètres uniquement, qui de surcroît ne sont
pas indépendants entre eux. Nous manquons alors de contraintes pour quantifier
l’impact des vents sur les paramètres de forme d’onde altimétrique. Nous pouvons
toutefois identifier les régions qui sont plus ou moins sensibles aux conditions de
vents, et chercher à déterminer les types de surface concernés en nous appuyant
sur d’autres types de données. Par exemple, les zones de mégadunes sont visibles
par imagerie satellitaire (RADARSAT). Nous ne pouvons pas non plus à ce stade
utiliser les relations empiriques établies pour valider les modèles atmosphériques
en Antarctique, même si nous avons obtenu de très bonnes corrélations entre les
vents reconstitués et les variations de vents sur lesquelles se basent les ajustements.
Nous pouvons évaluer si il est possible ou non de reproduire les variations de vents
à partir des paramètres de forme d’onde. Les relations que nous avons calculées
empiriquement sont dépendantes des variations de vents utilisées a priori. Nous
avons cependant vu que différentes combinaisons entre paramètres de forme d’onde
pouvaient être équivalentes puisque ces paramètres ne sont pas indépendants entre
eux. Obtenir des relations différentes pour reconstituer les vents sur une même région
ne remet alors pas en cause la pertinence de la relation en question.
Si la mission ENVISAT a été prolongée, et que ce satellite continue à acquérir
de nombreuses données, seule la bande Ku de l’altimètre fonctionne encore. Aucune
mission altimétrique en bande S n’est actuellement prévue. La continuité n’est donc
pas assurée avec la mission ENVISAT, et on peut regretter que la longueur de la série
temporelle d’observation en bi-fréquence S/Ku soit si courte (environ 5 ans). L’inté-
rêt de l’altimétrie bi-fréquence réside dans la sensibilité propre à chaque fréquence
de plus ou moins pénétrer sous la surface, et d’être plus ou moins affecter par la ru-
gosité de la fréquence. Si cela apporte des biais possibles dans les mesures de hauteur
de surface, cela permet d’étudier les changements d’état de la surface. La mission
SENTINEL-3 fournira de nouvelles observations sur la calotte polaire Antarctique
en bi-fréquence, toujours avec la bande Ku, mais la bande C (5.6 GHz, intermédiaire
entre S et Ku) remplacera la bande S. La mission AltiKa prévue pour fin 2010 four-
nira des observations altimétriques dans une seule fréquence (Ka, 36 GHz). A haute
fréquence, les effets de pénétration sont minimes. Cet instrument sera donc dédié
à l’étude de la surface et des quelques premiers centimètres de subsurface unique-
ment. Ces informations altimétriques seront complétées par les observations d’un
radiomètre à la même fréquence.
Cette étude très empirique constitue une première approche pour caractériser
l’impact des variations d’état de la surface sous l’effet des vents sur la forme d’onde
altimétrique. Cet effet est potentiellement très important, et il est important de
bien distinguer les variations temporelles du signal altimétrique attribuables à un
changement d’état de la surface, de celles dues à un changement de hauteur. Les
changements de hauteur sont de plus associés à un changement d’état de surface
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plus ou moins important : compaction et abaissement de la surface sont liés alors
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(a) Coefficient de rétrodiffusion
Ku
(b) Coefficient de rétrodiffusion
S
(c) Différence entre les coeffi-
cients de rétrodiffusion
Figure A.1 – Corrélation entre le cycle saisonnier et les séries temporelles initiales
de coefficient de rétrodiffusion
(a) Largeur du front de montée
Ku
(b) Largeur du front de montée
S
(c) Différence entre les largeurs
de front de montée
Figure A.2 – Corrélation entre le cycle saisonnier et les séries temporelles initiales
de largeur de front de montée
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(a) Pente du flanc descendant
Ku
(b) Pente du flanc descendant S (c) Différence entre les pentes de
flanc descendant
Figure A.3 – Corrélation entre le cycle saisonnier et les séries temporelles initiales
de pente de flanc descendant
(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences (S-Ku)
Figure A.4 – Amplitude du cycle saisonnier pour le coefficient de rétrodiffusion
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(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences
Figure A.5 – Amplitude du cycle saisonnier pour la largeur du front de montée
(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences
Figure A.6 – Amplitude du cycle saisonnier pour la pente du flanc descendant
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(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences
Figure A.7 – Phase du cycle saisonnier pour le coefficient de rétrodiffusion
(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences
Figure A.8 – Phase du cycle saisonnier pour la largeur du front de montée
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(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences
Figure A.9 – Phase du cycle saisonnier pour la pente du flanc descendant
(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences
Figure A.10 – Tendance pour le coefficient de rétrodiffusion
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(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences
Figure A.11 – Tendance pour la largeur du front de montée
(a) Bande Ku (b) Bande S (c) Différence entre les deux fré-
quences




Annexe B : "Antarctic ice sheet and
radar altimetry : A review"







Antarctic Ice Sheet and Radar Altimetry: A Review 
Frédérique Rémy * and Soazig Parouty 
Legos/OMP (CNRS-UPS), 14 av. Ed. Belin, Toulouse CEDEX 31400, France;  
E-Mail: soazig.parouty@legos.obs-mip.fr 
* Author to whom correspondence should be addressed; E-Mail: frederique.remy@legos.obs-mip.fr; 
Tel.: +33-561-332-958; Fax: +33-561-253-205. 
Received: 12 October 2009; in revised form: 13 November 2009 / Accepted: 28 November 2009 / 
Published: 7 November 2009 
 
Abstract: Altimetry is probably one of the most powerful tools for ice sheet observation. 
Our vision of the Antarctic ice sheet has been deeply transformed since the launch of the 
ERS1 satellite in 1991. With the launch of ERS2 and Envisat, the series of altimetric 
observations now provides 19 years of continuous and homogeneous observations that allow 
monitoring of the shape and volume of ice sheets. The topography deduced from altimetry is 
one of the relevant parameters revealing the processes acting on ice sheet. Moreover, 
altimeter also provides other parameters such as backscatter and waveform shape that give 
information on the surface roughness or snow pack characteristics. 
Keywords: Antarctica; radar altimetry; mass balance; ice dynamics; snow properties  
 
1. Introduction 
Monitoring and understanding the Antarctic ice sheet are of great interest to address key scientific 
issues ranging from past climate conditions to potential future sea level rises [1]. Among all the remote 
sensing techniques applied to ice sheets, radar altimetry is particularly useful since it provides valuable 
information for meteorological studies, ice dynamics constraints and mass balance estimations. The 
aim of this paper is to give a review on the major glaciological progresses made thanks to this sensor. 
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1.1. The Antarctic Ice Sheet 
The Antarctic ice sheet has uneven bedrock, almost entirely covered by ice. Antarctica with a 
surface of 14 million km², and an average ice thickness of 2,200 m, represents 90% of the terrestrial 
ice and if melted could lead to an equivalent sea level rise of up to 60 m.  
Figure 1. Map of the Antarctic ice sheet with the main places cited in the text. Ice shelf 
names are in red. 
 
 
The Antarctic ice sheet is the coldest, highest, driest and windiest continent on Earth. The surface 
temperature decreases from the coast towards the interior from −15 °C to −60 °C. The cold and dense 
air of the interior rushes down the slope and can induce strong and persistent katabatic winds.  
The altitude can reach up to 4,000 m in the Eastern part. The shape of the ice sheet is like a cap or a 
dome, with a very flat central part (the surface slope is less than 1 m/km over thousands of kilometres) 
so that the altimetric data are highly accurate. The ice sheet shape is controlled by the equilibrium 
between snowfall and ice flow [2]. The snow accumulation rate in Antarctica is less than a few 
centimetres per year in the interior and a few tens of centimetres near the coast [3]. That represents 
approximately 2,200 Gigatons each year or the equivalent of 6 mm of global sea level rise. A slight 
imbalance may then contribute to significant sea level changes. 
The snow at the surface is buried by new snowfall and then sinks, turns into ice and flows down 
very slowly toward the coasts where it is calved. Ice velocity is extremely low in the centre of the ice 
sheets, less than 1 m/yr, and reaches 100 m/yr (or more) near the coast. It takes several hundreds of 
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thousands years for the snow falling in the centre to reach the sea. This very long residence time is 
valuable for polar records. For instance, the EPICA depth ice core at Dome C allowed the recovery  
of 800,000 years of climatic history [4].  
The quantity of snowfall and of ice calving or melting is known with large uncertainties  
of 20 or 30%, so that mass balance of polar ice caps is poorly known. Because of uncertainties, it is 
still very difficult to model these processes or even to determine their sign. First, the space and time 
distribution of accumulation rates is poorly known [5,6]. One of the difficulties lies in the distinction 
between snow precipitation and snow accumulation: the difference between both is due to erosion, 
drift, deposition by the wind or sublimation and all these processes are not very well known. Second, 
the physical processes which control the ice deformation or the ice sliding, the effect of the boundary 
conditions, or the effect of the longitudinal stress are still unknown. Moreover, precipitation rates or 
evaporation change in response to the climatic variations while the dynamic answer of the ice sheet to 
climatic changes would occur over a few tens of thousands years. As it is outlined on Figure 2, the 
range of the time scales of the different processes acting on an ice sheet is very large [7]. The variation 
of the ice sheet volume is due to climate changes over the last 100,000 years. As we will see in more 
details later, the Western part gets most of its bedrock under the sea surface and ice flows through a 
complex ice stream network, so that questions of instability or collapses arise. 
Figure 2. Ice sheet mechanisms and time-scale outline adapted from [7]. Surface melting, 
snow precipitation, sublimation, wind-driven sublimation and basal melting or refreezing are 
assumed to instantaneously react to climate change. Ice streams, outlet glaciers are assumed 
to react quickly (between 1 yr to 10 yr) or slowly as ice-shelf dynamics to climate change 
(meaning between 100 and 1,000 yr). On the contrary, ice flow, basal temperature and fusion 
isostasy take a very long time to react (time lag is between 10,000 and 100,000 years). 
 
 
To understand, model or predict the ice sheet evolution, we then need to know climatic and 
dynamic processes which control them. We also need repetitive observations at a global scale to feed 
the models. 
220 Annexe B
Remote Sensing 2009, 1           
 
1215
1.2. Observations of the Antarctic Ice Sheet 
Its size is such that a few observations along traverses cannot render the main characteristics. For 
instance, in Antarctica, scientific stations are mostly near the coast, and only a few traverses during 
austral summer expeditions provide sparse data on the interior. In this context, remote sensing has 
offered during the last few decades a new vision of the polar cryosphere. The first sensor able to 
observe the cryosphere properties was the radiometer, acting in the microwave domain and devoted to 
atmospheric science. It was launched in the middle of 1970s allowing then a 30-yr record of variability 
of Antarctic sea ice [8]. Surface temperatures were not easy to derive from these first measurements 
but they allowed the precise delimitation of ice covered sea and the characterization of ice sheet’s 
surface. Today, several sensors give a precise idea of albedo, temperature, wind, surface velocity for 
continental ice (see Bindschadler [9] or Masson and Lubin [10] for a review of remote sensing of the 
Antarctic ice sheet). However, a lot of parameters, such as accumulation rate, ice thickness… are still 
poorly retrieved. 
In this context, radar or laser altimetry plays a crucial role. Indeed, among parameters, surface 
topography is probably the most relevant [11]. From a dynamic point of view, surface topography can 
be used to constrain ice flow models, to test or initialize them. Ice physical processes often have a 
specific signature on the ice surface. Note that for ice dynamics study, the bed topography is also 
crucial. From a balance point of view, monitoring the surface elevation changes inform us about 
volume variations, we have now 19 years of continuous measurements at our dispoal. Here we will 
focus on radar altimetry because time series are longer and because it also provides subsurface 
information. Indeed, due to the penetration of the microwave within the snowpack, radar altimetry has 
the peculiarity of giving information not only on surface but also subsurface state that can be related to 
meteorological and climatic parameters [12]. 
The next section (2) is devoted to radar altimetry and will be followed by a section dealing with the 
physics of the measurements and on the snowpack properties retrieval. The last two sections (4 and 5) 
are devoted to the main purpose of altimetry above ice sheet, e.g., dynamics study derived from 
topography and monitoring of volume changes. 
2. Radar Altimetry 
Altimeter was initially designed to survey oceanic surface and error budget above the ice sheet 
should be carefully checked. The general concept can be found in Fu [13,14]. The principle consists in 
a radar wave emitted in the nadir direction and received by the sensor after reflection on the surface. 
The surface height is derived from the duration of the travel and the precise knowledge of the  
satellite orbit. 
The sensor records the energy backscattered from the surface and the subsurface versus the arrival 
time, so that the total backscattered energy is available as the histogram of the energy with respect to 
time, the so-called waveform, in which lots of information lie (see Figure 3).  
After correction due to the propagation delays through the atmosphere and ionosphere, instrument 
bias, terrestrial and oceanic tides, an altimeter such as the one onboard the Topex-Poseidon mission 
reaches a very good precision over oceans: it enables the estimation of global mean sea surface 
topography at the centimetric level at the 10-km scale [15] and sea level change with a precision better 
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than 0.4 mm/yr [16]. However, when applied to continental surfaces, such as ice sheets, the error 
budget is greater and some specific corrections should be applied. Without going into details, let us 
summarize just the main specificities of the radar altimeter processing. 
The first difference is due to the fact that classical atmospheric propagation corrections cannot be 
applied over ice surface. The radiometric or the dual-frequency observations used over oceanic surface 
to correct respectively for the wet troposphere and for the ionosphere delays are affected by snow 
surface signature and cannot be used to deduce respectively atmospheric wetness and electronic 
content as it is the case over oceanic targets. 
A second difference is due to the kilometric-scale topographic features and surface slope that induce 
several problems. The altimeter measures the range between the antenna and the nearest point of the 
surface. This point is at the nadir only when the topography is very flat, otherwise it is shifted in the 
upslope direction of the surface. This error, pointed out by Brooks et al. [17] or Brenner et al. [18] 
depends on the square of the surface slope so that, near the coast of Antarctica, the restitution of a 
precise topography in such places is complicated. The correction can be done either directly on the 
height at the nadir or by relocating the impact point in the upslope direction [18-21]. The limitation is 
due to the lack of knowledge of the 2-D surface slope that can be derived from an external base [22] or 
by iteration from an a priori DEM obtaining by fitting a bi-quadratic form over the local area [21]. 
Nevertheless, data processing can be developed to correct for (or minimize) these errors so that 
altimeter measurements reach a very good accuracy. However, due to the inaccurate repetitivity of the 
orbit, the cross-track slope misknowledge is still one of the greatest limitations for the time series 
analysis (see Section 5). The kilometric scale feature also affects the tracking system which  
pre-positions the receiving window based on previous measurements and that cannot follow the 
irregular surface topography. The on-board estimate is thus inaccurate and a re-estimation, named 
retracking is needed. The process has to be applied with the help of the whole waveform [23]. Most of 
the existing retracking methods deduce the surface height elevation by seeking the point of the leading 
edge corresponding to the average surface [23-25]. Finally, due to the kilometric scale footprint, the 
small-scale topographic features also affect the waveform shape that in turns via the retracking affects 
the height restitution so that the final precision is limited [26]. The ICE-2 retracking algorithm, now 
implemented on the ground segment of the ENVISAT RA-2 altimeter is based on the principle of 
fitting the waveform shape using a classical model. It consists in detecting the waveform edge, fitting 
an error function to the leading edge and an exponential decrease to the trailing edge [27], so that three 
other altimetric parameters are provided in addition to the surface height (see Figure 3). 
The third difference with classical ocean processing lies in the penetration of the radar wave within 
the snow pack. In Ku-band (13.6 GHz or wavelength of 2.3 cm), the classical altimetric band 
penetrates within the dry and cold snowpack so that the reflection comes both from the surface (called 
the surface echo) and subsurface layering (volume echo). This was first pointed out by Ridley and 
Partington [28] who modeled the waveform shape and detected a distortion due to the volume echo. 
The induced error on the height measurement is between a few tens of centimeters and a few meters 
and is probably the most critical one even if its effects can be minimized thanks to retracking 
techniques. This error is difficult to model because the snow is a very complex and variable medium: it 
is thus the major limitation for the time series interpretation. 
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The first attempt to use altimetry over ice sheets [18,29] was performed in the early 80s with the 
Seasat altimeter that was launched in 1978 with an inclination orbit of 72°, as the following mission of 
Geosat (1985–1990). At this time, only the south of the Greenland ice sheet and a part of the Antarctic 
ice sheet were observed. 
Figure 3. Altimetric waveform shape. Altimetric observations also provide the return 
waveform that can be seen as the histogram of the backscattered energy with respect to the 
return time. The signal is the sum of a surface echo (in light grey) and of a volume echo (in 
dark grey). The altimeter provides then the surface altitude, the waveform shape (with the 
parameters such as leading edge width and trailing edge slope) and the total backscattered 
energy from the surface. 
 
Table 1. Altimetric missions with altitude, inclination, repetitivity and wavelength band 
(Ku, 13.6 GHz; C, 5.6 GHz; S, 3.2 GHz; Ka, 37 GHz) with respect to launch. Two future 
missions planned to be launched in 2010 are also indicated. 
 
ERS-1, launched by the European Space Agency (ESA) in 1991, was the first polar-orbiting 
satellite with an altimeter onboard, it was followed by ERS-2 in 2005. Except for the small areas of the 
Greenland and of the Antarctic that have previously been observed with altimeters on-board Seasat, 
the ERS-1 observations are the first ones over large polar areas. The nominal ERS-1 orbit has a 35 day 
repeat cycle leading to a cross-track sampling of 15 km at latitude 70°S. ERS-1 has also flown with a 3 
day repeat cycle and a so called “geodetic” (two 168-day repeat cycles shifted) orbit allowing a very 
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dense sampling of the ice sheets (see Section 4.1). The measure is carried out at the 0.05 s frequency 
which corresponds to a 350 m spatial resolution along the satellite track. 
In order to provide information for the ionospheric corrections above oceanic surfaces, altimeters 
have now a lower frequency added to the classical one in Ku band. The first dual-frequency altimeter 
(C and Ku-bands) was Topex-Poseidon launched in 1992 which was dedicated to oceanic studies.  
The Envisat altimeter, launched in April 2002 is the first dual-frequency altimeter (S and Ku-bands) 
devoted to polar observations. It follows the same 35-day orbit as ERS-1 and ERS-2 to ensure a 
homogeneous time series. 
3. Altimetric Waveform Shape, Surface and Subsurface Parameters 
The main purpose of altimetry above ice sheet is the surface topography retrieval for ice dynamics 
study and for monitoring surface height variations. On one hand, it is of first importance to well 
understand how penetration of the radar wave within the snowpack affects the height measurements. 
On the other hand, some surface or snowpack characteristics may be retrieved from the waveform 
shape. This section is then devoted to the physics of altimetric measurements and will sum up some 
attempts to derive snow parameters from radar altimetry. 
3.1. Relation between Waveform Shape and Geophysical Parameters 
As already mentioned, the Ku-band wave (13.6 GHz) penetrates within the cold and dry snow 
medium, so that the reflection comes both from the surface and from the internal layers. The capacity 
of the wave to penetrate within the snowpack depends on snow dielectric properties. The absorption 
coefficient mainly depends on snowpack temperature [30] and the scattering coefficient mainly 
depends on snow grain size [31]. The surface backscattering depends on snow roughness but also on 
snow density [32,33]. The intensity of the internal backscatter depends on internal stratification [34,35] 
that in turn depends on snow accumulation rate. Thus altimetric waveform shape is sensitive to 
meteorological conditions close to the surface such as winds (through roughness), temperature 
(through grain size and density) or snowfall events (stratification and density). The main issue in 
altimetric measurements interpretation is to distinguish between all these effects. 
The three waveform parameters given by the ICE-2 retracker (Figure 3) are mapped on Figure 4. 
The range of variability of the parameters is important. The backscattering coefficient increases  
from −3 dB near the coast to more than 15 dB in the Dronning Maud Land area, e.g., it is multiplied by 
a factor of 100. 
Several studies showed the impact of firn properties on the altimetric waveform [36-38]. They 
detailed which part of the waveform is mostly affected by the various surface and subsurface 
properties. Hence, the backscattering coefficient is controlled by both surface and volume echoes. Its 
amplitude is mostly influenced by surface roughness, snow stratification and extinction of the radar 
wave within the snow pack. The leading edge of the waveform is mostly controlled by the first  
echoes [39]. It is related to the surface roughness and to the first tens of centimetres of the  
subsurface [38]. On the contrary, the trailing edge part is mostly related to the ratio between volume 
echo and surface echo as well as the surface geometry. According to Davis and Zwally [39] the echo in 
East Antarctica is mostly dominated by volume signal whereas Lacroix et al. [40] pointed out the 
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prevailing function of roughness. When surface is smooth compared to altimetric wavelength, volume 
signal is insignificant whereas for a rough surface volume signal highly modifies the waveform. 
The penetration depth or the importance of volume signal can be empirically deduced from the 
altimeter, either by the analysis of the waveform shape [39] or by constraining a waveform model with 
the data from the 3-day orbit [41]. The first study [39] is dedicated to spatial changes of the extinction 
coefficient at the ice sheet scale. Due to increasing firn temperature from the high interior plateau 
toward the coast, grain size increases, and so does the extinction coefficient leading to shallower 
penetration depths. In the latter study it is assumed that on a temporal scale of 3 days, only surface 
echoes may significantly show variations, so that this study found a penetration depth varying  
from 12 m in the interior to 1 m near the coast. 
Figure 4. Mean altimetric waveform parameters mapped over Antarctica in Ku-band  
from 2003 to 2007. (a) The backscattering coefficient expressed in dB, (b) the leading edge 
width expressed in meters, (c) the trailing edge slope expressed in 106 s−1. 
 
Spatial variations of the volume signal are then very large at the ice sheet scale. For the first time, 
Davis [42] pointed out that besides these spatial variations, temporal variations of snow surface 
conditions could be high enough to alter the waveform and induce bias in the temporal height trends 
deduced from altimetric techniques. Temperature time series at the ice sheet scale are now long 
enough to constrain snow compaction model over ice sheets [43-45] and account for time variations of 
the volume signal. Indeed, firn densification processes [46] and rate of firn compaction have received 
increasing attention during the last decades since they are required for correct interpretation of 
elevation changes measured by satellite altimetry. Li and Zwally [45] used firn temperature time series 
from AVHRR infrared sensor for Antarctica back to 1982 to study height variations due to compaction 
from 1993 to 2003 and match their results with altimetric height measurements. They show that 
densification depends not only on the present temperature variations, but also on the past ones. Thanks 
to their model they manage to explain seasonal height variations of the ice sheet measured by satellite 
altimeter that were not consistent with changes due to snowfall. More recently, Helsen et al. [47] 
computed firn height variations in response to accumulation rate and temperature variability. They 
mentioned that enhanced accumulation obviously leads to firn thickening, but higher accumulation 
rates occur when temperature is higher than average, so densification is enhanced too and the total 
effect is diminished. Furthermore, Arthern and Wingham [43] modelled the impact of an increase in 
accumulation and found a change in density throughout the ice column as an immediate answer to that 
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extra load followed later by a weaker rate of densification deeper in the column as if ice were already 
dense enough. The changes in height variations due to snowfall induce changes in density which alters 
the altimetric height retrieval and make it difficult to convert in ice mass changes. Taking into account 
snowfall variability Helsen et al. [47] showed that insignificant trends in accumulation could cause 
considerable ice sheet elevation changes, and found it necessary to take accumulation variability into 
account to accurately interpret ice sheet elevation changes. One can show that there is more than 10% 
chance of measuring an artificial trend greater than 15% of the mean accumulation rate from a 10-year 
elevation series and that the trend in mass and in volume can even be inversed [48]. 
3.2. Dual-Frequency Observations 
Obviously, both the direct modelling of the waveform behaviour and the retrieval of snow 
parameters from waveform shape are difficult because the problem is under-constrained. The antenna 
gain pattern, the roughness sensitivity, the absorption and the extinction parameters are clearly 
frequency dependant so that dual-frequency information may improve our understanding of altimetry 
above snow. 
A first attempt with the Topex-Poseidon altimeter operating in Ku and C-band (5.2 GHz) and 
covering the southern part of the Greenland ice sheet has confirmed the impact of the frequency on the 
altimetric measurements [49]. The authors showed that height differences are of a few decimeters only, 
and pointed out kilometric scale variations in the difference. The induced volume error seems to be 
also linked to the waveform deformation by surface topography [38]. The Envisat altimeter has 
operated in Ku and S-band (3.2 GHz) up to the end of 2007, unfortunately the S-band is out-of-order 
since January 2008. The lower frequency is then 4 times smaller than the Ku-band one. The difference 
between both bands is significantly larger than the noise: a few dB for the backscattering coefficient, a 
few meters for the leading edge and the height, a few millions 1/s for the trailing edge. Moreover, the 
corresponding maps exhibit a coherent signal [50]. Note that the altimeter is pulse limited meaning that 
the footprint size only depends on the pulse length (3 ns) and on the altitude, not on the frequency. The 
only frequency effect has been found on the height retrieval when surface slope is of the order of the 
antenna aperture.  
Figure 5. Difference in the altimetric waveform parameters between the Ku-band and the 
S-band, from the Envisat altimeter. (a) The backscattering coefficient expressed in dB,  
(b) the leading edge width expressed in meters, (c) the trailing edge slope expressed in 106 s−1. 
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These differences in the sensitivity of the two frequencies induce different spatial patterns of the 
waveform parameters. The range of variations of these differences is quite important and significant.  
The three first reliable ENVISAT cycles were studied in Legresyt et al. [50]. Spatial variations of 
the waveform shape in Ku and S bands are described. Surfaces are seen smoother at longer wavelength 
(meaning S band) as if long wavelengths could not see small scale features [40]. Surface signal is then 
stronger at longer wavelength. The same observation applies to grain size. This should be saying that 
snow grains scatter more strongly the closer they are in size to the radiation wavelength, i.e., Mie 
scattering. Therefore the S band signal penetrates deeper beneath the surface than the Ku band one. S 
band signal is thus more affected by a highly stratified medium. Another difference pointed by this 
study [49] is that due to the larger antenna aperture in S band, the corresponding signal is less affected 
by surface slope. 
Figure 6. Difference in altimetric height between the Ku-band and the S-band of the 
altimeter from [22]. This map illustrates very well the effect of the penetration of the radar 
wave within the snow pack because it depends on the wave frequency. This map can also 
be used to derive the principal characteristics of the snow pack and of the surface roughness. 
 
As an example, the difference in height is shown on Figure 6, it can reach up to 2 m in the central 
part of the plateau and above ice shelves. It is either attributable to different penetration depths or to 
different volume or surface echoes amplitude. This map illustrates very well both the kind of 
information offered by the dual-frequency altimeter and the difficulty to well extract the height from a 
microwave altimeter due to the penetration of the radar wave within the snow pack. S-band wave 
penetrate deeper so that the Ku-S difference is positive. However, the surface roughness is smoother in 
S-band and we may expect a greater surface echo. The opposite occurs on the plateau where the 
surface is smoother. We think that a larger quantity of internal reflected signal coming from the snow 
stratification explains this observation. First results confirmed that dual-frequency altimeter may be 
used as sounding radar. Above the large cracks of the Amery ice shelf, Ku-band sees very well the 
edge of the crevasses while S-band is sensitive to the snow deposited in the cracks [51]. A radiative 
model [40] has been developed to simulate the behaviour of the altimetric waveform with respect to 
snow parameters for the two-frequencies. Surface parameters are seen differently depending on the 
wavelength used for the survey. This model shows the high sensitivity of the measurements to surface 
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roughness, especially in Ku band. In case of a smooth surface only, height measurements are reliable 
for mass balance monitoring. In one hand, when the surface is rough, the volume echo becomes too 
large and induces error in height retrievals. On the other hand, a high volume echo is interesting for 
instance to get information on the layering of the medium which is related to accumulation rate. 
3.3. Toward the Restitution of Some Snow Parameters 
The capacity of the radar altimeter, a nadir looking angle radar, to measure wave height from the 
leading edge [52] and surface roughness from the backscattering coefficient was exploited very early 
over oceanic surfaces [53,54]. Both of these information yield to wind speed retrieval over  
oceans [55].  
As for oceanic surface where wind induces two roughness scales (micro-roughness and waves), 
katabatic winds carve the ice sheet surface at the centimetric scale (micro-roughness) and at the metric 
scale (sastrugis or erosional snow features) [56] so that they control the microwave emission and 
backscatter [57]. As for the oceanic case, the altimetric backscattering coefficient is indeed sensitive to 
wind intensity [37]. This study, with the help of the Seasat data, points out the strong relation between 
katabatic wind intensity and backscatter variations. Winds are indeed responsible for the presence of 
snow features on the surface such as sastrugi, and changes in surface roughness. They obtained a local 
relationship that can hardly be extrapolated to the whole ice sheet. Indeed, correlations between wind 
variations and selected altimetric waveform parameters can be surprisingly high, but with spatial 
pattern which highlight localised interaction between wind and surface state. 
The use of not only the backscattering coefficient but also the whole information contained in the 
waveform, to retrieve surface and subsurface properties of the snow medium was also performed with 
the Seasat altimeter [28,36]. The latter study noticed that some changes in the waveform can have 
several causes that could hardly be distinguished. For instance snow grain size and snow density may 
produce the same waveform changes. Volume signal and surface topography might have opposite 
effect on the leading edge and the analysis of the first part of the waveform only is not sufficient to 
detect surface and subsurface properties [50]. Indeed, similar waveforms may be obtained with 
different subsurface combination of properties [25]. On the contrary, different waveforms may be 
obtained with the same volume contribution but with different local topographies [38]. 
The study of the space and time variations of the altimetric waveform highlighted strong seasonal 
variations of all the three waveform parameters, with the backscatter maximum occurring at the time 
of the leading edge width and trailing edge slope minimum, and varying depending on the location on 
the ice sheet. Seasonal snow densification processes are probably the best candidates to explain the 
observed seasonal cycles in the waveform [51].  
Retrieving stratification is a tricky issue. Swift et al. [58] reported that buried layers are a 
significant source of additional backscatter. The overall waveform is affected by snow layering, and 
the effect is not the same depending on how deep the layer is [59]. Stratification is highly related to 
accumulation rates, and the sensitivity of the altimeter to the depth of internal layers, especially in Ku 
band for low accumulation area [40] may help to retrieve accumulation pattern on the highly stratified 
plateau only. 
A tentative to invert the surface properties of ice sheets from satellite microwave data in order to 
correct altimetry errors has been performed over the Greenland ice sheet [60]. The objective was to 
228 Annexe B
Remote Sensing 2009, 1           
 
1223
assess the impact of interannual variability in accumulation rate on the rate of elevation changes as 
measured by the altimeter. This work suggests that such a technique could be applied when a more 
extensive validation will be performed. However, the interannual variability in accumulation rate is 
less in Antarctica than in Greenland but such a technique may be of interest in the future.  
To finish, one of the problems in attempting to retrieve snow parameters is the lack of in situ 
measurements at the global scale. Up to snow in situ measurements are obtained either near stations 
(mostly in the coastal areas) or along few raids during the austral summer. Besides that, pertinent 
parameters for altimetry (surface roughness or snowpack parameters gradient) are up to now very 
difficult to measure. A new methodology to measure snow surface roughness with a laser has recently 
been tested in Svalbard [61]. Such measurements are actually tested at Dome C in Antarctica so that 
validation of the surface roughness retrieval by altimetry will be soon possible. However most of the 
attempts to invert electromagnetical models [28,35,39,40,45] find snow parameters in a suitable range. 
4. Application of Radar Altimetry for Ice Sheet Dynamics Study  
4.1. Construction and Precision of the Derived Topography 
Accurate information of the ice sheet topography is crucial both for ice dynamics studies and for the 
prediction of the future evolution of ice sheet. From April 1994 to March 1995, ERS-1 was placed on a 
geodetic orbit (two shifted cycles of 168-day repeat). The satellite track sampling is 10 times greater 
than in the 35-day orbit leading to a cross-track distance of 1.5 km at latitude 70°S. Up to 30 million 
waveforms were collected and reprocessed over Antarctica. Data editing and geophysical corrections 
were taken from [62]. The small-scale topography signal yielded to a poor on-board tracking of the 
ground, that was corrected by using a dedicated retracking algorithm previously developed [25,38]. 
The Delft Institute precise orbit is used and the altitude is given with respect to the WGS-84 ellipsoid 
with a grid size of 1/30°. As shown in Figure 3, this high-resolution topography reveals numerous 
details from the kilometric to the global scale that we will comment in the next subsection. 
The laser altimeter IceSat launched in 2003 [63] is less sensitive to ice penetration and is less to 
surface slope than the radars, it then allows finer analysis to be performed. The bias between Envisat 
and IceSat increases from −0.40 m ± 0.9 m for surface slope lower than 0.1 degree to 0.05 m ± 26 m 
near the coast. The mean difference is around 0 because of the effects of penetration and residual slope 
error are opposite. Note that the root mean square (r.m.s) strongly increases from inside regions to the 
coast [20,64]. The same kind of results are obtained using comparisons with GPS data in some  
places [65]. 
Roemer et al. [19] performed a finer analysis of radar altimetric data in the vicinity of the Vostok 
lake. They developed new techniques to correct for topographically induced errors and improved the 
gridding procedure. They improved the precision from 1 m with previous techniques to 0.5 m and 
pointed out the smoothing of the topography made by radar altimeters that prevents from detecting the 
small scale topographic features. 
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4.2. Ice Dynamics Information Derived from Topographic Signatures 
The main physical processes (climatic and dynamic) that act on an ice sheet induce particular 
signatures on its free surface. From the small scales to the larger ones, topography contains important 
information on local anomalies or on general trend behaviours [11,62]. Accurate knowledge of the 
topography also provides a current initial condition to analyse its future evolution. At the large scale, 
the surface is quasi-parabolic and governed by ice viscosity and by flow boundary conditions. The 
topography is mostly controlled by the distance to the coast [66,67], except where basal conditions, 
such as sliding, affect the topography in the upslope direction [67]. The large scale topography 
controls flow direction and its mapping allows calculating balance velocities (see Section 4.3). 
At this large scale, networks of anomalies of the surface topography perpendicularly to the greatest 
slope direction can be pointed out. They are due to boundary flow conditions of outlet glaciers that are 
propagated from the coast up to the dome [68]. It exhibits the drainage pattern, upstream glacier 
positions or the flowline directions, but also the role of the outlet flow conditions on the whole shape. 
At the 10-km scale, topographic signatures of the flat ice shelf enable to delimit adjacent glaciers 
and to visualize lateral stress effects. “En echelon” structures with a tilted orientation of 45° with 
respect to the flow direction are found and not yet well explained [62]. 
In the same way, undulations at the 10 km scale wavelength with a metric scale amplitude seem to 
be the main ice sheet surface features. They have been early attributed to ice flow above an irregular 
bedrock [69,70]. Up to now, they are modelled as symmetrical dome shaped features. Their spatial 
characteristics may allow a better understanding and modelling of these structures: they are found to 
be elongated with a frequent orientation of 45° with respect to flow-line directions. The 10 km scale 
seems to be a characteristic scale of ice flow processes, as we will see in the next subsection. 
Figure 7. High-resolution map of the Antarctic Ice Sheet topography from the ERS-1 
geodetic mission [7]. The elevation reaches 4000 m. Note the numerous details: ice shelves 
surrounding most of the continent, surface undulations, flat areas reflecting subglacial 
lakes, elongated scars due to hydrological networks. 
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4.3. Subglacial Lakes and Hydrological Networks 
In the early 1950s ice penetrating radio-echo sounding revealed the existence of subglacial lakes in 
Antarctica [71,72]. The presence of basal water below the ice induces sliding that in turn induces a flat 
and smooth signature on the ice sheet surface. The altimeter is then an efficient tool for detecting 
subglacial lakes. Since the launch of ERS-1 that allows the first description of the greatest lake, the 
Vostok lake [73], few tens of lakes have been discovered [74-76] so that actually up to 150 lakes are 
known and many of them have an activity (drainage/filling). The presence of lakes is now recognized 
to be an important factor in ice dynamics and even in some case to play a role in ice streams  
behaviour [77-80]. 
With a precise topography analysis one can observe that these local sliding areas are surrounded by 
two symmetrical topographic anomalies. These bumps and troughs on the topography are associated to 
abrupt transition, respectively from weak friction (in case of sliding) to strong friction (in case of 
deformation) and inversely from strong to weak friction. One can show that these transitions occur on 
two steps, longitudinal extension followed by longitudinal compression for a transition between 
deformation and sliding, and inversely [62]. The characteristic scale of the longitudinal variations, and 
thus of the longitudinal stress, is thus about 10 km. 
Thanks to the particular signature of lakes on the surface one can detect local anomalies related to 
basal water. A dedicated methodology based on the estimation of the surface curvature allows 
enhancing subtle surface features observed in the ice sheet surface topography so that several 
elongated networks have been identified and related to subglacial topography in the vicinity of Dome 
C [81]. At the ice sheet scale, one can detect hydrological systems which cross the continent over 
distances greater than a few hundred of kilometres [82]. Some of these features are connected to the 
ice-sheet margin, although the low number of such features means that transportation of subglacial 
melt water within these channels does not significantly contribute to ice sheet mass loss at the 
continental scale. However their influences on outlet glacier flow will be discussed in Section 5. 
4.4. Balance Velocity and Ice Dynamics 
The ice flow follows the down-slope direction so that the topography provides the direction of the 
ice flow and the convergence or divergence of flow-lines. The summation of the accumulation rate 
from the dome to the coast between two flow channels makes it possible to estimate the ice flux, by 
stating that the flows coming in and out of an ice column are equal. Velocity is obtained by dividing by 
the ice thickness from BEDMAP experiment [83]. To do this, we have to assume that the ice sheet is 
in balance, so that this velocity is called the balance velocity [84]. 
Balance velocity (Figure 9) is lower than 1 m/yr near the dome and reaches 100 m/yr near the  
coast [85,86]. It is clear that ice flow divergence and convergence are controlled by the surface 
topography that plays a significant role in ice flow. One can observe fast flowlines or ice streams, with 
tributaries networks, whose effects are felt until several hundred of kilometres inside the continent. 
Indeed, 80% of the continent is found to be drained by only 20% of the coast. It is probably one of the 
major discoveries provided by altimetry for Antarctica. Indeed, this irregular flow distribution/ice flow 
network gets important consequences concerning ice sheet behaviour regarding to climate change. A 
fast glacier will respond more quickly to perturbations than a slower one. Also, a perturbation at the 
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coast, for instance a change in the velocity of an outlet glacier, will propagate all along the stream. It 
then highlights the most sensitive areas of the ice sheet. 
Figure 8. Map of the balance velocity expressed in m/yr from [15]. Note the presence of 
numerous ice streams that can be followed far away in the upslope direction. The name and 
location of the main outlet glaciers are shown. 
 
 
The surface topography also gives indications on the dominant stress that acts on ice deformation, 
the so-called basal shear stress related to the surface slope. The deformation velocity depends on the 
basal shear stress via the rheological parameters that are the main unknowns of ice sheet  
dynamics [87]. The first attempt to use velocity and stress derived from topography to better constrain 
the rheological parameters was done by Young et al. [88] with the help of the topography from  
Zwally et al. [29]. They found constant values for rheological parameters. By taking into account the 
ice temperature, one can show that rheological parameters depend on the velocity range so that the ice 
is a fluid with a non linear viscosity [89]. Finally, Testut et al. [90] showed that too many parameters 
were affecting the flow (sliding, anisotropy, longitudinal stress), so that further studies, based on 
topography alone, would be unsuccessful for retrieving ice sheet rheological parameters. Recent 
studies now use the topography to constrain model and, for instance, to improve ice core  
dating [91,92]. 
Eventually, the balance velocity compared with velocity derived from an independent technique, 
may, in theory, help to estimate the ice sheet mass balance. If the observed velocity is larger than the 
balance one, the ice sheet wastes mass. Unfortunately, the poor knowledge of the accumulation rate 
required to estimate the balance velocity results in a lack of robustness of such a technique at the 
global scale. The ice sheet mass balance can only be computed thanks to this technique if the snow 
accumulation rate is well known over the drainage basin. For instance, it has been suggested that the 
discharge flux over the Mertz basin was too low to compensate for the snow supply through 
accumulation (lower than the accumulation rate) so that this sector may be in a positive  
imbalance [93]. However, the authors also pointed out that large errors in the accumulation maps 
impede reaching a firm conclusion about the Mertz mass balance [93]. Similarly, Fricker et al. [94] 
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showed that for the Lambert Glacier and Amery ice shelf system the poor knowledge of accumulation 
rate over the drainage basin prevents from applying such a technique. 
Nevertheless, mass balance may be estimated directly with topographic survey as we will see in the 
next section. 
5. Ice Sheet Mass Balance 
5.1. Methodology and Error Budget 
As mentioned in the Introduction, it is not easy to determine mass balance because of our lack of 
knowledge of the physical processes affecting both ice dynamics and polar climate. Even surface mass 
balance depends on several different mechanism that are not easy to predict [95]. Recent general 
reviews of the different remote sensing techniques to derive ice sheet mass balance can be found in 
Bamber and Rivera [96] or in Remy and Frezzotti [7]. Three different ways of estimating mass balance 
exist: measuring the difference between input and output, monitoring both the ice fluxes and the 
climatic evolution, or directly monitoring the volume shape. Optimal method combining different data 
from ice budget or geodetic approach are found to be more efficient [97] but are not frequently used. It 
is now clear that time series obtained by radar altimetry are long enough to address the problem with 
the third way. Moreover, the spatial resolution of altimetric data compared with other sensors such as 
gravimetry allows catching some small-scale feature changes linked with specific processes.  
Several attempts to derive ice sheet mass balance with the help of the altimetric time series of  
ERS-1, ERS-2 and Envisat have been published [98-101]. The whole details of the data processing can 
be found in each of these papers. In order to derive height variation trends, most of the methodology 
focuses on the difference at cross-over points in order to minimize long-scale errors and the error due 
to the antenna polarization [102]. Only one study [100] uses repeat tracks, leading to larger data sets 
with a finer resolution. 
However, one has to keep in mind that the error budget is important in space and also in time due to 
the penetration error that is highly variable. Despite the different corrections proposed by the authors, 
the final error might be important. Also, as already mentioned in Section 3.1, the snow densification is 
also a problem that acts both directly on the volume and indirectly because of its impact on the 
waveform shape and thus on the height retrieval. It is one of the explanations of the difference between 
altimetry (that measures volume) and gravimetry (that measures mass) as we will see in the  
next section. 
In order to correct for the previously mentioned errors we fit a 12-parameter function to the time 
series at each along-track position. Without going into the details, we take into account the surface 
slope at the medium scale by fitting a bi-quadratic form (6 parameters), we take into account the effect 
of the temporal changes in the snow pack characteristics by fitting a linear relation with the three 
waveform shape parameters, we remove the seasonal variability with a sinusoidal function (amplitude 
and phase or fit a sine and a cosine) and to derive the trend we add a linear relation with time. The drift 
of the tracks being within one kilometre, we consider altimetric data over a radius of one kilometre 
along and across the mean track, leading to around three observations for each cycle. The precision of 
the fit increases with time series length. With a 4-yr time series the fit is constrained by 120 
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measurements, enough to constrain the 12 parameters. One can show that the fit of the stationary 
parameters is convergent as soon we own around 40 cycles.  
To finish, it should be noted that the inability of altimeter to resolve ice sheet margins is negligible 
because of the weak percentage of margins (even weighted by snow accumulation rate) with respect to 
the whole ice sheet surface. We will first focus on the regional scales and will finish with surveys at 
the global scale. 
5.2. Monitoring the Small Scale Features 
Due to the inertia of processes acting on ice sheet mass balance (see Figure 1), one may assume that 
surface mass balance mechanics are the main factors at the decadal scale. However, altimetry 
monitoring points out that some surface changes indubitably linked with dynamics processes, in 
particular changes at the scale of tens of kilometres. We do not want to review here all the papers 
dealing with small scale features monitoring by altimetry, but just want to highlight some 
important discoveries. 
One of the most interesting and surprising processes discovered thanks to the radar altimetric time 
series is the rapid discharge of subglacial lakes [103]. These authors measure a transfer of 1.8 km3 of 
water from one subglacial lake toward two other lakes 290 km away. Since then the fact that such 
subglacial drainage systems may have impacts on ice flow and on mass balance became more and 
more obvious. Indeed, another rapid discharge of 2 km3 from one subglacial lake, in the western part, 
directly to the ocean have been first observed [78]. Later, in the eastern part, a discharge of  
about 1.7 km3 of water from a large subglacial lake in the upslope direction of the Byrd glacier has 
coincided with an acceleration of the glacier [104]. The influence of subglacial water discharge on ice 
flow velocity is now an important issue. It depends on a few parameters such as the volume of the 
discharge or the geometry of the emissary basin. The problem is not so much the induced water mass 
loss, but the water pressure increase that may enhance the ice flow velocity [105]. 
Another surprising finding was the detection of rapid change in the volume of several outlet 
glaciers. The most famous ones are the space and time evolutions of the glaciers belonging to the 
Amundsen Sea drainage systems (Pine Island, Thwaites and Smith Glaciers). With the help of radar 
altimetry and interferometry, Shepherd et al. [106,107] showed that the rapid thinning of ice was 
detected up to 150 km inland. The three mentioned glaciers thinned by more than 1.6, 2.5 and 4.5 m at 
the ground line location between 1992 and 1999, respectively, and while the Thwaites and Smith 
glaciers increased by 25 and 45 m between 1991 and 2001, respectively. The signature of this thinning 
suggested a dynamical answer of the ice initially due to ocean thermal forcing. Indeed, the thinning 
rate decreases with distance to the coast. An outlet perturbation is then clearly propagating in the 
upslope direction. The imbalance of this sector is sufficient to raise sea level by more  
the 0.2 mm/yr [108]. The latest studies on the Pine Island glacier confirm the inland thinning and its 
relation with internal dynamical processes [109]. The grounding line retreat toward the interior is such 
that the main part of the glacier might be afloat within the next century [110]. However, in the same 
sector, some glaciers are also found to be thickening, as shown on Figure 9. 
The same is also observed on several ice shelves that are often found to be thinning. For instance, 
altimeter observations from 1992 to 2001 over the Larsen ice shelf suggested a thinning  
of 0.27 m/yr [111]. Now, longer time series analysis, for instance over the Amery ice shelf, exhibit 
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short-term fluctuations so that one cannot conclude that short time period signal necessarily indicates 
ice shelf instability [112]. 
5.3. Monitoring Antarctic Ice Sheet at the Global Scale 
The mass balance for the Antarctic ice sheet at the global scale is mapped on Figure 9 and is 
borrowed from this last study. The behaviour of the West and East part are quite different. The West 
Antarctic ice sheet is a marine ice sheet, since most of its bedrock is under sea level. Firstly, it is thus 
very sensitive to an increase in oceanic temperature. Secondly, it gets a relatively higher geothermal 
flux than the Eastern part, meaning that basal temperature is larger [113]. As a consequence most of 
the ice lying on the bedrock gets a temperature close to the melting point and the ice slides down at 
higher velocity. Thirdly, the west Antarctic dynamics depends on a complex network of fast tributaries 
ice stream. These glaciers quickly respond to a climate change. This sector exhibits volume 
fluctuations over a large range of timescales. Mass balance observations support the different 
behaviour between these two parts. 
Figure 9. Enlargement of the changes in height in the west Antarctic ice sheet during the 
period 2002–2008. The Pine Island, Thwaites and Smith Glaciers sectors (noted A, B, C) 
decrease at a rate greater than −0.15 m/yr while other glaciers (D or E) increase during this 
period. D is found to thinning only during the Envisat period, this shows that the upslope 
signal is propagated in few years over several hundred kilometres. E corresponds to the 
upslope part of the Kamb ice stream that flows out of the Envisat coverage. Its thinning up 
to the coast is confirmed with the IceSat data [114]. 
 
All attempts to derive mass balance from altimetry agree with a clear thinning of the draining basin 
of the Pine Island and Thwaites glaciers, in the western part of the WAIS (see Figure 4). One of the 
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authors found a thinning of the whole West Antarctica at a rate of 47 Gt/yr [98] corresponding  
to 0.12 mm/yr of sea level rise. Another one detected dynamic responses of the WAIS leading to either 
thickening or thinning [99]. Finally, Legrésy et al. [100] used a different methodology to extract the 
temporal trend by correcting for the penetration with the help of the backscattering coefficient and the 
whole waveform shape. They detected few areas of thickening, in the East part of Wilkins land or in 
the Peninsula and few areas of thinning, near the Pine Island sector or near Law Dome. Most changes 
in ice surface near the coast are attributed to change in ice dynamics due to perturbation of the outlet 
glaciers as previously explained. Most of the studies pointed out a local increase in accumulation rate 
in few areas, namely in the Peninsula, Dronning Maud land and East Wilkins part. In average, the 
studies found a signal comprised between 0.1 mm/yr and −0.1 mm/yr in term of sea level change. This 
signal, for all the different studies, is then found not to be statistically significant. On the contrary, the 
Eastern part seems to be more stable. Depending on the kind of corrections made, especially to account 
for penetration issues, various authors find this part to be slightly thinning or slightly thickening. 
Depending on the technique (altimeter or gravimetry) and on the used methodology the western part 
is found to loss mass between −50 to −150 Gt and the Eastern part is found to gain mass  
between 0 to 60 Gt [115]. However, the comparison between the mass balance derived from ERS and 
Envisat for two different periods (see Figure 10) suggests that the strong temporal variability also 
explains a large part of the discrepancy, each study dealing with a different period. Note that we 
applied the same corrections to the ERS and Envisat data set to compare. Also the instrumental biases 
are removed because we compare directly each trend. 
Figure 10. Mass balance of the Antarctic ice sheet (in m/yr) updated from [18], for the 
ERS period (1992-2003) and the Envisat period (2002-2006). Note the important thinning 
of the West Antarctic ice sheet over a large sector. The Eastern part of the continent 
exhibits less impressive signals, but is also shown local fluctuations that depend on  
the period.  
 
The amplitude of local fluctuations can be as large as 15 cm/yr (Figure 9) and are attributed to small 
temporal changes in precipitation [7]. The difference between both maps gets the same ranges of 
variations of the average map, meaning that more than 50% of the signal is not constant in time. 
Indeed, one can see the difference of the changes pattern between the ERS and the Envisat period. As 
soon as the distance to the coast is greater than 200 km, the amplitude of the variations falls down to a 
236 Annexe B
Remote Sensing 2009, 1           
 
1231
few centimetres per year. The centre of the East Antarctic ice sheet is then stationary over a few 
thousand kilometres. 
However, our classical vision of two different parts in Antarctica in response to climate change is 
now altered because of recent observations. For instance, Shepherd and Wingham [116] showed with 
the ERS and Envisat time series that only glaciers that seat in submarine basins with no substantial ice 
shelf barrier are losing mass today and that such glaciers are situated in both parts of the Antarctica. 
Also, no global increase is observed so that the classical and intuitive idea of a gain in mass due to an 
enhancement of accumulation rate in a warmer climate seems to not be observed. 
To sum up Antarctica happens to be close to equilibrium but strong regional signals suggest that 
local dynamical response of ice may accelerate in the future. Glaciers of both the East and West 
Antarctica may provide a substantial contribution to global sea level change [116]. Not only the 
altimeter is a useful tool to map global trends but it is also able to catch some local imbalance. 
However, some discrepancies between studies in some places may be explained by the limitation of 
retrieving height variations due to the penetration of the altimetric radar wave in the snow pack. Such 
effect has been pointed out in the Amery ice shelf [112]. Densification processes yield also to critical 
error because it directly acts on the height surface and indirectly via change in snowpack 
characteristics. For some authors, the magnitudes of firn depth changes are comparable to those of 
observed ice sheet elevation change [47]. 
6. Conclusions 
The Seasat and Geosat missions have revealed the altimeter to be powerful tool for oceanic 
analysis. Whilst only the south of Greenland and a small portion of the Antarctic ice sheet were 
covered, (South of 72N and North of 72S), the missions also demonstrated the potential of altimetry 
for ice sheet studies. This led to the design of the ERS altimeter, with an orbital inclination and 
tracking capability to study ice surfaces. As a consequence satellite radar altimetry has become one of 
the most significant tools to enhance our knowledge of ice sheet characteristics. Almost 20 years of 
continuous observations, have allowed us to address important questions on ice dynamics, snowpack 
characteristics and ice sheet mass balance. 
The precise description of the ice sheet surface has led to the determination of basin scale balance 
velocities through ice sheet dynamics. This has led to an improved model description of ice sheet 
stresses. Numerous subglacial lakes have been discovered along with interlinking hydrological 
networks. Thinning, several hundred kilometres upstream of accelerating glaciers has been detected, 
spurring the development of new processes in ice sheet models. We have shown that many surface 
features, identified in the altimetric waveforms, remain a mystery. For example, what are the 
relationships between winds and the surface undulations? 
With the exception of the steep marginal zones where the measurement error is high, and the orbital 
limit (81.5º), the topography of both ice sheets is now well mapped. Optical stereo sensors have been 
used to map the ice sheet margins [117] but their sampling is incomplete due to clouds. In this context, 
the new ESA satellite Cryosat-2, dedicated to survey ice [118], will provide valuable data over the 
areas currently excluded from observations by radar altimetry. 
Twenty years of altimetry have shown that the Antarctic mass balance is near neutral, and 
consequently the ice has no impact on global sea level change. However, there is no doubt that 
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tidewater glaciers in the WAIS are causing a thinning and regional mass loss. Some regional trends are 
highly variable and further investigations are required to understand there changes. It is possible that 
these are related to changes in the penetration of the altimeter pulse into the snow pack. A recent 
analysis of Thomas et al. [119] over the Greenland ice sheet shows that the surface imbalance as 
measured by radar altimeter is more positive than the one measured by laser altimeter. The surface 
elevation bias between laser and radar altimetry varies spatially and temporally, the understanding of 
which would require independent surveys. 
In the absence of such surveys, it may be possible to understand some of the differences through 
analysis of the S-band data from the dual-frequency altimeter on Envisat. Dual-frequency altimeters 
haves already demonstrated their potential for the lake-ice characteristics [120] and the estimation of 
snow pack thickness [121]. Preliminary work using dual-frequency observations over Antarctica 
indicate an ability to separate surface and volume signals, and consequently to derive parameters such 
as snow grain size and surface roughness. 
There is a powerful case for continuity in altimetric observations, for accurate and timely  
cross-calibration between different missions and for in-situ validation of the different techniques. The 
launch of Cryosat-2 by ESA will increase our understanding of the time evolution of the ice sheets and 
extend the topographic map coastwards. Nevertheless, to ensure a perfect continuity of the 
observations, an Envisat follow-on mission with exactly the same technical and orbital characteristics 
is needed. 
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Abstract
This work aims at improving our understanding of the altimetric time series acquired over the
Antarctic Ice Sheet. Dual frequency data (S Band - 3.2GHz and Ku Band - 13.6GHz) from the
altimeter onboard the ENVISAT satellite are used, during a five year time period from january
2003 until december 2007. These data cover around 80% of the surface of the Antarctic continent,
up to 82˚ S. Having data in two different frequencies is valuable when it comes to better estimate
the altimeter sensitivity regarding snow surface property changes.
Over the Antarctic ice sheet, snow surface changes with respect to space and time, being
affected by meteorological conditions close to the surface, and especially winds. The altimetric
wave penetrates more or less deeply beneath the surface, depending on snow surface and subsurface
properties. As a result, when the wave comes back to the satellite, the recorded signal, named
waveform, is more or less distorted. The accuracy of the ice sheet topographic changes computed
thanks to satellite altimetric techniques depends on our knowledge of the processes inducing this
distortion. The purpose of the present work is to better understand the effect of changing wind
conditions on altimetric data. Winds in Antarctica are indeed famous for their strength and their
impact on the snow surface state.
First, spatial and temporal variability of the altimetric data on the one hand, and of wind speed
reanalysis fields (from ERA-Interim, NCEP/NCAR and NCEP/DOE projects) on the other hand
are studied. We estimate spatial and temporal typical length scales for all datasets. As a result, we
are able to smooth the data, so that all datasets have the same spatial and temporal caracterictic
length scales. Furthermore, we note that our time series are well described by an annual signal.
This annual cycle shows that whereas wind speed would always be maximum in austral winter,
altimetric seasonal cycles have very different behaviors depending on the location. Basically, two
main large areas arise that cover almost all the Antarctic continent with really different properties
when it comes to temporal variations of the altimetric signal.
We then use the altimetric waveform caracteristics, and explode how this waveform changes
with respect to time to reconstruct wind speed variations. The reconstructed winds and the winds
from reanalysis are highly consistent, which tends to attest that altimertic signals are indeed
affected by changing snow surface conditions due to wind speed variations.
We lastly use a regional model (MAR for Modèle Atmosphérique Régional / LGGE) which has
a higher spatial resolution than global climate models and takes into account feedback mecanisms
between snow surface and winds. This last part allows us to confirm previous results, and highlights
the specificities of the MAR model.
Methods employed in this work are empirical, and results are mainly qualitative. However,
we managed to detect the occurence of two main areas, which obviously are a result of different
feedback mecanisms between atmospherical processes and snow surface state, leading to different
roughness formation that affect the altimetric data.
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Résumé
L’objectif de cette thèse est de mieux comprendre les variations temporelles des signaux alti-
métriques sur la calotte polaire Antarctique. Nous exploitons les observations effectuées par l’alti-
mètre à bord d’ENVISAT entre janvier 2003 et décembre 2007. Ces observations s’étendent jusqu’à
82˚ Sud, ce qui permet de couvrir environ 80% du continent Antarctique. Pendant la période d’étude
deux fréquences sont exploitables (Bande S, soit 3.2GHz, et Bande Ku soit 13.6GHz), ce qui permet
de mieux cerner la sensibilité de la mesure aux variations d’état du manteau neigeux couvrant la
calotte polaire Antarctique.
L’état de la surface neigeuse en Antarctique varie dans l’espace comme dans le temps, en
réponse aux événements météorologiques de proche surface, et tout particulièrement les vents.
Selon l’état de la surface, l’onde électromagnétique émise par l’altimètre va pénétrer plus ou moins
profondément dans le manteau neigeux, modifiant la forme de l’écho enregistré lorsque cette onde
retourne au satellite. La précision des mesures de topographie de la calotte polaire dépend alors de
la connaissance des propriétés de surface, ainsi que de la compréhension des mécanismes contrôlant
l’interaction des ondes électromagnétiques avec la surface neigeuse. Nous étudions dans cette thèse
comment la forme de l’écho altimétrique évolue lorsque les conditions de vent à la surface de la
calotte polaire changent, et affectent l’état de la surface.
Nous commençons par étudier la variabilité spatiale et temporelle des observations altimé-
triques d’une part, et des intensités de vent d’autre part (réanalyses des modèles atmosphériques
globaux NCEP/NCAR, NCEP/DOE et ERA-Interim). Nous en identifions les échelles de variations
spatiales et temporelles caractéristiques. Cela nous permet de concevoir les traitements à appliquer
afin d’homogénéiser les différentes sources d’information. Nous constatons que les variations de
nos séries temporelles décrivent essentiellement un signal annuel, toujours maximal en été austral
pour les variations de vents. En revanche les variations annuelles de la forme d’onde ne sont pas
homogènes à l’échelle de la calotte polaire, mais mettent en évidence deux régions principales.
Nous utilisons ensuite les propriétés de la forme d’onde altimétrique, et leurs variations tempo-
relles pour reconstruire les variations d’intensité de vents. Nous obtenons de très bonnes cohérences,
ce qui atteste la sensibilité de la mesure altimétrique aux changements d’état de la surface induits
par les variations de vent.
Nous utilisons en dernier lieu un modèle régional (MAR/LGGE), qui prend en compte les
interactions des vents avec l’état de la surface avec une résolution spatiale plus fine. Cela nous
permet de confirmer les résultats déjà obtenus, et de mettre en valeur les spécificités du modèle
MAR.
Les méthodes mises en jeu sont empiriques et les résutats obtenus qualitatifs. Nous avons
toutefois identifié deux régions majeures, réagissant différemment aux variations de vents, que
nous expliquons par l’existence de structures de surface particulières, et un impact différent des
vents sur l’état de la surface.
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